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Kurzfassung

Wolken beeinflussen durch ihre Strahlungswirkung den Energiehaushalt der Erde. Sie wir-
ken in Abhéngigkeit ihrer mikrophysikalischen Eigenschaften sowohl warmend als auch
kiihlend. Insbesondere tiefe Wolken haben eine stark kithlende Wirkung itber dem Ozean
und bedecken dort mehr als 45 % der Meeresoberfliche. Diese Arbeit untersucht die mikro-
physikalischen Eigenschaften tiefer ozeanischer Grenzschichtwolken tiber dem Nordwe-
statlantik, inwieweit die Eisphase in Mischphasenwolken diese Eigenschaften gegeniiber
Flussigwolken verandert und die Effekte von Dynamik und Aerosol auf die Wolkenbildung.
Zu diesem Zweck fand im Zeitraum zwischen 2020 und 2022 die NASA-Flugzeugmission
ACTIVATE (Aerosol Cloud meTeorology Interactions oVer the western ATlantic Experiment)
mit 174 in-situ Messfliigen des Forschungsflugzeugs Falcon HU-25 statt. Auf Grundlage ei-
ner eingehenden Charakterisierung der Messinstrumente FCDP (Fast Cloud Droplet Probe)
und 2D-S (Two Dimensional Stereo) wurde ein qualitatsgesicherter 1 Hz in-situ Wolkenda-
tensatz von 574 Messstunden erstellt, um die mikrophysikalischen Prozesse und die Phase

der tiefen ozeanischen Grenzschichtwolken gezielt zu analysieren.

Die gemessenen Mischphasenwolken zeigen im Vergleich zu Fliissigwolken um ein bis
zwei Groflenordnungen hohere Konzentrationen an Wolkenpartikeln mit Durchmessern
>100 um, welche die Bildung von Niederschlag begiinstigen. Auch die totale Wolkenteil-
chenkonzentration der untersuchten Mischphasenwolken im Nordwestatlantik ist im Ver-
gleich zu Flussigwolken erhoht. Dies deutet auf sekundére Eisbildung oder Unterschiede

im Vorkommen von Eisnukleationskernen und Aufwindgeschwindigkeiten hin.

Die saisonale Analyse der Wolken-, Aerosol- und Windmessungen nahe der Wolkenunter-
kante zeigt, dass dynamische Effekte mit bis zu doppelt so groflen Aufwindgeschwindigkei-
ten im Winter die Wolkenbildung im Nordwestatlantik dominieren, obwohl die Teilchen-
konzentration der verfiigbaren Wolkenkondensationskerne geringer als im Sommer ist. Bei
hohen Konzentrationen an Wolkenkondensationskernen ist durchweg eine hohe Suszepti-
bilitat von Aufwindgeschwindigkeiten auf Wolkentropfenkonzentrationen zu beobachten.
Fiir niedrigere Konzentrationen an Wolkenkondensationskernen nimmt die Suszeptibilitat
mit zunehmenden Aufwindgeschwindigkeiten ab. Die Ergebnisse dieser Arbeit tragen dazu
bei, Niederschlagsbildung und Prozesse in Mischphasenwolken und die Parametrisierung

der Aerosol-Wolken-Wechselwirkung in Klimamodellen besser zu verstehen.



Abstract

The radiation effects of clouds affect the Earth’s energy balance. Depending on their mi-
crophysical properties, they have a warming or a cooling effect. In particular, low clouds
have a strong cooling effect over the ocean, where they cover more than 45 % of the ocean
surface. This work investigates the microphysical properties of low marine boundary layer
clouds over the western North Atlantic, the extent to which the ice phase in mixed-phase
clouds alters these properties relative to liquid clouds, and the effects of dynamics and ae-
rosol on cloud formation. To this end, the NASA aircraft mission ACTIVATE (Aerosol Cloud
meTeorology Interactions oVer the western ATlantic Experiment) took place between 2020 and
2022 with 174 in-situ measurement flights of the research aircraft Falcon HU-25. Based on
a detailed characterization of the instruments FCDP (Fast Cloud Droplet Probe) and 2D-S
(Two Dimensional Stereo), a quality-assured 1 Hz in-situ cloud data set of 574 measurement
hours was created to specifically analyze the microphysical processes and phase in marine

boundary layer clouds.

Compared to liquid clouds, the measured mixed-phase clouds show one to two orders of
magnitude higher concentrations of cloud particles with diameters >100 um, which favor
the formation of precipitation. The total cloud particle concentration of the studied mixed-
phase clouds in the western North Atlantic is also elevated compared to liquid clouds. This
suggests secondary ice formation or differences in the abundance of ice nuclei and updraft

velocities.

Seasonal analysis of cloud, aerosol, and wind measurements near the cloud base shows that
dynamical effects with up to twice as high updraft velocities in winter dominate cloud for-
mation in the western North Atlantic, although the particle concentration of available cloud
condensation nuclei is lower than in summer. For high concentrations of cloud condensation
nuclei, a high sensitivity of updraft velocity to cloud droplet concentrations is consistently
observed. For lower concentrations of cloud condensation nuclei, the susceptibility decre-
ases with increasing updraft velocity. The results of this work enhance our understanding
of precipitation and processes in mixed-phase clouds and contribute to the improvement of

the parameterization of the aerosol-cloud interaction in climate models.
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KAPITEL 1

Einleitung

1.1 Motivation

Wolken spielen eine wichtige Rolle fiir das Klima der Erde. Sie beeinflussen durch ihre
Strahlungswirkung den Energiehaushalt unseres Planeten und regulieren die Verteilung des
Wasserdampfs, das wichtigste natiirliche Treibhausgas der Erdatmosphére (IPCC, 2021). Die
mikro- und makrophysikalischen Eigenschaften von Wolken bestimmen ihre Strahlungsei-
genschaften und konnen durch die gegenlaufigen Effekte von Reflexion und Reemission so-
wohl warmend als auch kithlend wirken. Wolken reflektieren kurzwellige Sonnenstrahlung
und haben dadurch eine kithlende Wirkung (Hartmann et al., 1992). Ihr Riickstrahlvermo-
gen ist durch ihre optische Dicke gegeben und steigt mit zunehmender Wolkenteilchenkon-
zentration (Nw) (Twomey, 1977). Gleichzeitig absorbieren Wolken langwellige terrestrische
Strahlung und reemittieren einen Teil davon. Die dabei abgestrahlte Leistung nimmt mit der
Temperatur der Wolken zu. Wolken emittieren mit niedrigeren Temperaturen als die Ober-
flachentemperatur der Erde und wirken dadurch warmend (Hartmann et al., 1992). Insbe-
sondere tiefe Wolken haben im Vergleich zur Erdoberfliche etwas niedrigere Temperaturen
und erwarmen die Atmosphére kaum durch Reemission terrestrischer Strahlung. Dagegen
sind ihre Ny hoch und fithren zu einer starken kithlenden Wirkung durch Reflexion kurz-
welliger Sonnenstrahlung (IPCC, 2013). Dies fiihrt zu einer grof3en kithlenden Wirkung von
tiefen Wolken im Vergleich zu anderen Wolkentypen, wie kalte Zirren in groflen Héhen,
die durch geringe Wolkenteilchenkonzentrationen weniger Sonnenstrahlung reflektieren
(Hartmann et al., 1992). Wolken sind héufiger iiber dem Meer vorzufinden und hatten dort
einen durchschnittlichen jahrlichen Bedeckungsgrad von 70 % in den vergangenen 60 Jah-
ren, wobei tiefe ozeanische Wolken mehr als 45 % der Meeresoberfliche bedecken und ihr
Bedeckungsgrad iiber die Jahrzehnte anstieg (Warren et al., 1988; Eastman et al., 2011). Die
Brisanz tiefer Wolken wird eindrucksvoll durch eine Schitzung von Randall et al. (1984)
gezeigt, bei der eine Zunahme von 4 % des Bedeckungsgrades durch tiefe Stratocumuli zu

einer Verringerung der globalen Temperatur von 2 bis 3 °C fithren kann.
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Aufgrund ihrer schnellen Entwicklung und groflen Variabilitat bleibt die Darstellung tiefer
Wolken in Klimamodellen eine Herausforderung (Millmenstddt und Feingold, 2018). Globale
Aerosol-Klima-Simulationen zeigen grof3e Unsicherheiten bei der Darstellung von Aerosol-
Wolken-Strahlungs-Wechselwirkungen (z.B., Myhre et al., 2013). Aus diesem Grund betont
der jungste Bericht des IPCC (Intergovernmental Panel on Climate Change) (IPCC, 2021) die
Notwendigkeit, die Parametrisierung von Wolken in globalen Klimamodellen durch Beob-
achtungsdaten besser einzuschranken. Insbesondere das Auftreten von tiefen, durchbroche-
nen oder dilnnen Wolkensystemen wird von den Modellen des Coupled Model Intercompa-
rison Project Phase 5 (CMIP5) unterschétzt (Tselioudis et al., 2013) und fithrt zu grofien Mo-
dellunsicherheiten in Bezug auf die Aerosol-Wolken-Wechselwirkung (McCoy et al., 2020,
2021). Eine der wichtigsten Aerosol-Wolken-Wechselwirkungen ist die Wolkenbildung. Da-
bei wirken atmosphérische Aerosole als Wolkenkondensationskerne (CCN von cloud con-
densation nuclei) und werden unter giinstigen Bedingungen, die durch Auftrieb, Ubersitti-
gung, Aerosolgrofie und chemischer Zusammensetzung bestimmt werden, zu Wolkentrop-
fen aktiviert (Kohler, 1936; Twomey, 1959; Koehler et al., 2006; Reutter et al., 2009; Rosenfeld
et al., 2014; Cecchini et al,, 2017). Aus der Wolkenbildung ergeben sich anschlieend Ny
und die resultierenden Strahlungseigenschaften von Wolken (Twomey und Warner, 1967;
Twomey, 1977; Rosenfeld et al., 2019). Aulerdem unterdriicken hohe Aerosolteilchenkon-
zentrationen und die verbundene CCN-Aktivierung die Ausbildung von Niederschlag und
erh6hen die Lebensdauer und Dichte der Wolken (Albrecht, 1989; Freud und Rosenfeld,
2012; Braga et al., 2017a).

Die Wolkenprozesse umfassen Stof3- und Wachstumsprozesse der Wolkenpartikel und
sind durch ihren Einfluss auf das Klima von grundlegender Bedeutung fiir die Bewertung
der Vorhersagequalitit von Klimamodellen (Zelinka et al., 2014; Seinfeld et al., 2016; Ze-
linka et al., 2017; IPCC, 2021). Die Simulation von Aerosol-Wolken-Wechselwirkungen
in solchen Modellen erfordert die Anwendung von mikrophysikalischen Zwei-Moment-
Wolkenschemata in Kombination mit Aerosol-Submodellen, die Informationen tber rele-
vante Aerosoleigenschaften liefern (z.B. Lohmann et al., 2007; Lohmann und Hoose, 2009;
Righi et al., 2020). Aerosoleffekte auf Ny bei der Wolkenbildung werden in diesen Model-
len durch spezielle Parametrisierungen (z.B. Abdul-Razzak und Ghan, 2000; Ghan et al,,
2011) beschrieben, die durch die Aerosolgrofienverteilung und -zusammensetzung sowie
dynamische Parameter, wie die Aufwindgeschwindigkeit (w), gesteuert werden. Vergleiche
mit Beobachtungsdaten sind unerlésslich, um die Robustheit der Simulation zu bewerten.
Es gibt mehrere Ansétze zur Quantifizierung von Ny mit Satellitenmessungen (z.B. Quaas
et al., 2008; Rosenfeld et al., 2016; Grosvenor et al., 2018), die aufgrund von grofien Unsi-
cherheiten weiterhin eine Herausforderung darstellen (Gryspeerdt et al., 2017; Painemal
et al.,, 2020). Satelliten messen grofivolumige Eigenschaften, die Mechanismen auf einer

mikrophysikalischen Skala begrenzt erfassen (McComiskey und Feingold, 2012). Folglich
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Abbildung 1.1: Jihrliche CMIP6 Multimodell-Mittelwertabweichung der bodennahen
Lufttemperatur (2m) gegeniiber der Klimatologie aus ERA5 zwischen 1955 und 2014. Die
Messregion dieser Arbeit liegt innerhalb des roten Kreises. Quelle: adaptiert aus Bock et al.
(2020).

werden in-situ Messungen benétigt, um das Verstiandnis der jeweiligen Wolkenprozesse zu

tiberpriifen und zu verbessern.

In Abb. 1.1 ist die Multimodell-Mittelwertabweichung der bodennahen Lufttemperatur von
Coupled Model Intercomparison Project Phase 6 (CMIP6) Modellen gegeniiber der Klimato-
logie aus der finften globalen Reanalyse (ERAS5) des European Centre for Medium-Range
Weather Forecasts model (ECMWF) aus Bock et al. (2020) gezeigt. Die Ergebnisse der Mo-
dellevaluierung des CMIP6 zeigen, dass Verbesserungen in der Wolkendarstellung zu stér-
keren kurzwelligen Wolkenriickkopplungen und einer hoheren effektiven Klimasensitivitat
gegeniiber der globalen mittleren bodennahen Lufttemperatur fithren (ebd.). Insbesonde-
re Regionen mit groflen Multimodell-Mittelwertabweichungen sind von grofiem Interesse
(Andrews et al., 2015; Ceppi et al., 2017) und Ziel verschiedener in-situ Messkampagnen
(zB. Lu et al., 2007; Hersey et al., 2009; Wood et al., 2011; Russell et al., 2013; Knippertz
et al., 2015; Wendisch et al., 2016; Flamant et al., 2018; Sorooshian et al., 2018; Formenti
et al., 2019; Sorooshian et al., 2019). Dabei konzentrieren sich aktuelle Messkampagnen auf
die Region des antarktischen Ozeans in der siidlichen Hemisphire (z.B. McFarquhar et al.,
2021).
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Der Nordwestatlantik (NWA) als Region weist hohe Abweichungen zwischen dem CMIP6
Multimodell-Mittelwert und den bodennahen Lufttemperaturen auf (siehe roter Kreis in
Abb. 1.1). Im NWA gibt es einen groflen Anstieg der Aerosolteilchenkonzentrationen und
Ny seit der vorindustriellen Zeit, wobei die Aerosolbelastung seit den frithen 1980er-Jahren
leicht zuriickgegangen ist (Merikanto et al., 2010; Chin et al., 2014). Die Region bietet durch
Einfliisse der Ostkiiste Nordamerikas eine grof3e Bandbreite an Aerosolvariabilitit und idea-
le Bedingungen fiir die Untersuchung von Aerosol-Wolken-Wechselwirkungen (Sorooshian
et al., 2020). Gleichzeitig deckt der NWA ein weites Spektrum an meteorologischen Bedin-
gungen mit hauptsichlich tiefen, diinnen Cumuli und weniger haufigen marinen Stratocu-
muli ab (Tselioudis et al., 2013). Dies bietet ideale Bedingungen fiir die Untersuchung der
Modelldiskrepanz, wie anhand der anspruchsvollen Modellierung kalter postfrontaler Wol-
ken wihrend eines Kaltluftausbruchs (CAO von cold air outbreak) deutlich wird (Field et
al., 2017b). Dabei sind die Wolkenprozesse von Mischphasenwolken und deren Homogeni-
tit von grofiem Interesse (Korolev et al., 2017; Korolev und Milbrandt, 2022), da vermutet
wird, dass Eispartikel die Bildung von Niederschlag beschleunigen und den Bedeckungsgrad
verindern (Field et al., 2017a; Tornow et al., 2022). Insgesamt bietet der NWA die Voraus-
setzungen fiir die Bildung interessanter und komplexer Wettersysteme zur Untersuchung
von diinnen und durchbrochenen Cumuli in der Niahe eines breiten, saisonal wechselnden
Aerosol- und Wetterspektrums, um die grofien Diskrepanzen zwischen den Modellen zu

verstehen.

Ein besseres Verstandnis der mikrophysikalischen Prozesse in Wolken, insbesondere der
Wolkentropfenaktivierung, ist fiir diese anspruchsvolle Aufgabe unerlésslich. Die Kombi-
nation von Dynamik und Aerosolen spielt eine wichtige Rolle bei der Wolkentropfenak-
tivierung (Pruppacher und Klett, 2010). Das Vorhandensein von Aerosolen und vertikalen
Luftmassenbewegungen sind Voraussetzungen fiir die Bildung von Cumuli. Die Effekte von
Aerosol und Dynamik sind schwer zu quantifizieren, da sie sich in der Atmosphére nicht
isoliert voneinander betrachten lassen. Dies hat zur Folge, dass die Abhingigkeiten von
aerosol- und wolkenspezifischen Parametern wie der CCN- und Aerosolteilchenkonzentra-
tion mit der Wolkenteilchenkonzentration regional variieren. Globale Analysen von Satelli-
tendaten zeigen eine positive Korrelation zwischen der optischen Dicke von Aerosol (AOD
von aerosol optical depth) und Ny in den meisten Regionen der Erde sowie fiir den gesamten
Nordatlantik (Gryspeerdt et al., 2016). Die positive Korrelation bleibt fiir alle Jahreszeiten
und fiir den gesamten Nordatlantik bestehen (Quaas et al., 2008; Penner et al.,, 2011). Im
Gegensatz dazu konnten Dadashazar et al. (2021b) eine saisonale Antikorrelation zwischen
AOD und Ny im westlichen Teil (NWA) nahe der Ostkiiste Nordamerikas nachweisen. In
diesem Zusammenhang ist eine Quantifizierung beobachteter Einfliisse von Dynamik und
Aerosol mit in-situ Messungen von grofiem Interesse, um in Modellen Parametrisierungen

validieren zu konnen.
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1.2 Ziele dieser Arbeit

Ein zentrales Ziel der Arbeit ist die Erstellung eines Datensatzes von tiefen ozeanischen
Wolken mit in-situ Messungen in der marinen Grenzschicht des NWA. Dieser soll konsis-
tente Informationen iiber die von Wettermodellen und globalen Klimamodellen benétigten
Wolkendaten unter marinen Bedingungen fiir verschiedene Jahreszeiten liefern. Des Weite-
ren soll eine hochwertige Datenbasis zur Bewertung globaler Klimamodelle geschaffen wer-
den. In der vorliegenden Arbeit sollen insbesondere die mikrophysikalischen Eigenschaften
von durchbrochenen und diinnen Cumuli, die in globalen Klima- und Wettermodellen un-
zureichend représentiert sind, ndher untersucht werden. Dies soll kldren, ob und wie Eis-
bildung und Mischphasenwolken die mikrophysikalischen Eigenschaften, die Bildung von
Niederschlag und das regionale Klima beeinflussen. Ein weiteres zentrales Ziel der Arbeit ist
die systematische Untersuchung der Wolkenbildung im NWA mit Hilfe des erstellten in-situ
Datensatzes und die Quantifizierung des Einflusses von Dynamik und Aerosolen. Damit soll
die Hypothese iiberpriift werden, ob Ny von tiefen Wolken in der marinen Grenzschicht
des NWA wesentlich durch die Dynamik reguliert wird. Daher konnen die Ergebnisse dieser
Arbeit wichtige Beitrage zur Verbesserung der Aerosol-Klimasimulationen und der ange-

wandten Parametrisierungen der Wolkenbildung erméglichen.

Der Hauptteil dieser Arbeit beginnt mit einer Einfithrung in die Theorie von Wolken und
Aerosolen. Ein besonderer Schwerpunkt liegt auf der Wolkenbildung und dem Zusam-
menhang zwischen Dynamik und Aerosol bei der Wolkentropfenaktivierung. Zusatzlich
wird ein Uberblick tiber die mikrophysikalischen Auswirkungen von Wolkenprozessen
in Flissig- und Mischphasenwolken gegeben. In Kapitel 3 werden die Grundlagen, Funk-
tionsweisen und Limitierungen der verwendeten, flugzeuggetragenen Messinstrumente
vorgestellt. Insbesondere das Streulichtspektrometer Fast Cloud Droplet Probe (FCDP)
und der Schattenbilddetektor Two-Dimensional Stereo (2D-S) fiir die Wolkenmessungen
werden detailliert behandelt und in Kapitel 4 experimentell charakterisiert. Die Charak-
terisierung umfasst neben der Messflachenkalibrierung und Gréflenbestimmung beider
Instrumente eine ausfithrliche Ausarbeitung der verwendeten Filtermethoden zur Diffe-
renzierung zwischen Eis und Wassertropfen bei den gemessenen 2D-S-Beugungsbildern.
AnschlieBend werden die methodische Kombination der Messinstrumente sowie die damit
verbundenen Schwierigkeiten und die Messunsicherheiten fiir verschiedene Messkondi-
tionen aufgezeigt. In Kapitel 5 folgt die Vorstellung der Messkampagne ACTIVATE und
der daraus gewonnenen wissenschaftlichen Ergebnisse. Zunachst wird ein Uberblick tiber
den Datensatz gegeben und eine Unterscheidung von Wolken und Niederschlag anhand
von Phasenrdumen mikrophysikalischer Parameter erarbeitet. Diese Klassifikation wird

verwendet, um die Saisonalitidt von Flissigwolken, die Variabilitit von Mischphasenwol-
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ken im Winter und das rdumliche und saisonale Auftreten von Niederschlag und Wolken
zu untersuchen. Anschliefend werden in Kapitel 6 die saisonalen Einfliisse von Dynamik
und Aerosol auf die Wolkentropfenkonzentration bei der Wolkenbildung anhand von Mes-
sungen in der Wolkenbasis quantifiziert. Abschliefend werden die zentralen Ergebnisse in
Kapitel 7 zusammengefasst. In Kapitel 8 wird ein Ausblick fiir Verbesserungen der Metho-
dik und an diese Arbeit ankniipfende Forschungsaktivititen, wie die Evaluation globaler

Klimamodelle, gegeben.



KAPITEL 2

Wolken und Aerosole: Grundlagen

Ziel dieses Kapitels ist die Vermittlung der physikalischen Grundlagen zum Verstandnis
der im Rahmen dieser Arbeit relevanten Wolkenprozesse. Zur Einordnung der betrachte-
ten marinen Grenzschichtwolken dienen die konventionelle Klassifizierung und die Ein-
teilung anhand des Aggregatzustandes der Wolkenpartikel. Die theoretischen Grundlagen
konzentrieren sich zunéchst auf die Wolkenbildung und die essenzielle Rolle der Aeroso-
le darin. Die Aerosol-Wolken-Wechselwirkung bei der Wolkenbildung wird als indirekte
Aerosol-Rickkopplung bezeichnet und stellt eine der grofiten Unsicherheiten in Klimamo-
dellen dar (IPCC, 2021). Dabei ist der Wasserdampfgehalt der betrachteten Luft und dessen
Temperatur- und Druckabhingigkeit von entscheidender Bedeutung fiir die Phaseniiber-
ginge des atmosphirischen Wassers. Nur geeignete Wasserdampfgehalte, Temperaturbe-
reiche und die Anwesenheit von Aerosol fithren zur Bildung von Wolkentropfen. Im Folgen-
den wird die Thermodynamik von Wasserdampf und Aerosol erdrtert und der Einfluss der
chemischen Eigenschaften von Aerosol auf die Wolkenbildung dargestellt. Abschlieflend
werden die Interaktionen der Wolkenpartikel untereinander wie Stof3- und Wachstumspro-
zesse sowie Vereisung vorgestellt. Dabei wird zwischen Fliissig- und Mischphasenwolken
unterschieden. Die in diesem Kapitel vorgestellten Wolkenprozesse und Wolkentropfenak-
tivierung von Aerosol sind Voraussetzung fiir die Interpretation der gemessenen mikrophy-

sikalischen Wolkeneigenschaften in Kapitel 5 und Kapitel 6.

2.1 Klassifikation von Wolken

Die Vielzahl an Wolkenarten unterscheiden sich in ihren Bildungsmechanismen, mikro-
und makrophysikalischen Eigenschaften und in ihrer chemischen Zusammensetzung. Unter
dem Begriff Wolke versteht man allgemein die Ansammlung von kleinen fliissigen Tropf-
chen oder Eiskristallen, die im Zusammenspiel mit Licht fiir das menschliche Auge sicht-

bar werden. Der iiberwiegende Anteil an Wolken besteht aus Wasser und befindet sich in
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Abbildung 2.1: Konventionelles Klassifizierungsschema (a) und die Einteilung iiber den
Aggregatzustand der Wolkenpartikel (b) (selbsterstellte Skizze).

der Troposphére, der niedrigsten Atmospharenschicht, in der die Temperatur mit der Hohe
abnimmt. Auch in der dariiberliegenden Stratos- und Mesosphére mit vergleichsweise ge-
ringem Wasserdampfgehalt kénnen sich Wolken ausbilden. Beispiele sind die leuchtenden
Nachtwolken und die polaren Stratosphiarenwolken, die aus Schwefelsdureaerosol, Salpe-
tersdure und Wasser bestehen. In dieser Arbeit werden ausschliellich tiefe tropospharische
Wolken, die sich vollstindig innerhalb der planetaren Grenzschicht befinden, betrachtet.
Die planetare Grenzschicht bezeichnet die an die Erdoberfliche angrenzende Luftschicht
unterhalb von 2 km. Sie ist durch Turbulenz gekennzeichnet und die Bewegung der Luft-
massen ist durch die Bodenreibung beeinflusst. Meist grenzt sich die planetare Grenzschicht
durch eine Inversion von meteorologischen Parametern, wie der Temperatur oder der po-

tentiellen Temperatur, von der dariiberliegenden freien Troposphire ab (Garratt, 1994).

Die Einteilung der Wolken wurde erstmals von Howard (1803) anhand der Hohe der Wol-
kenunterkante und der visuellen Struktur niedergeschrieben. Im Folgenden wird das Wol-
kenklassifikationsschema nach Wang (2013) verwendet, in dem nach vier Hohenkategorien
und den drei Basisstrukturen zirrusférmig (hoch und eher fasrig), stratiférmig (gleichfor-

mig geschlossene Schicht) und cumuliférmig (wattig und zellférmig) unterschieden wird. In
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Abb. 2.1a sind die Hauptwolkenarten abgebildet. Die troposphérischen Wolkenarten ober-
halb von 6 km sind Zirrus, Zirrocumulus und Zirrostratus. Die Wolkenarten in mittleren
Hohen von 2 bis 6 km werden als Altocumulus und Altostratus bezeichnet. Die tiefen Wol-
kenarten sind Stratus, Stratocumulus und Nimbostratus, mit Wolkenunterkanten innerhalb
der Grenzschicht unterhalb von 2 km, welche oft in Verbindung mit Regen stehen. Des Wei-
teren gibt es die Wolkenarten Cumulus und Cumulonimbus, die sich durch ihre vertikale
Ausbreitung und grolere Aufwindgeschwindigkeiten von den anderen Wolkenarten unter-
scheiden. In dieser Arbeit werden hauptsédchlich Cumuli iiber dem NWA betrachtet, deren
vertikale Ausbreitung nicht oder nur geringfiigig iiber die planetare Grenzschicht hinaus

geht.

In Abb. 2.1b ist eine weitere Einteilung der Wolken iiber den Aggregatzustand der Wolken-
partikel dargestellt. Dabei werden Fliissigwolken mit ausschliefilich Wassertropfen, Eiswol-
ken mit ausschliefllich Eispartikeln und Mischphasenwolken mit Wolkenpartikeln beider
Aggregatzustinde unterschieden. Der Vorteil dieser schlichten Unterscheidung ist, dass die
Wechselwirkung elektromagnetischer Strahlung mit Wolkenpartikeln von grofier Bedeu-
tung ist und die Streueigenschaften stark vom Aggregatzustand und der daraus resultie-
renden Geometrie der Wolkenpartikel abhéngen. Die in dieser Arbeit untersuchten Cumuli
innerhalb der marinen Grenzschicht bestehen aus Fliissig-, Mischphasen- und Eiswolken.
Insbesondere die Mischphasenwolken haben aufgrund der Interaktionen von Wolkenparti-
keln unterschiedlicher Aggregatzustinde mehr und verschiedene Wolkenprozesse, welche
die mikrophysikalischen Eigenschaften vielseitig verandern. Zusatzlich bilden Mischpha-
senwolken ein grofles Spektrum mit unterschiedlichen Verhiltnissen zwischen dem fliis-
sigen und festen Aggregatzustand ab. Im Hinblick auf die kithlende Wirkung von tiefen
Wolken, welche sich aus den Streueigenschaften der Wolkenpartikel ergeben, sind Misch-

phasenwolken von besonders grofiem Interesse.

2.2 Aerosol-Wolken-Wechselwirkung: Wolkenbildung

Die zwei Grundvoraussetzungen fiir die Wolkenbildung innerhalb der marinen Grenz-
schicht sind die Anwesenheit von Aerosolen und die maximale Wasserdampfmenge, die
ein Luftpaket aufnehmen kann. Diese wird durch Temperatur und Druck reguliert. Des-
halb werden im Folgenden die wichtigsten Kennwerte des atmospharischen Wasserdampfs
eingefithrt und aufgezeigt, wie sich die Dynamik beziehungsweise die Bewegung der Luft-
massen auf diese auswirkt. AnschlieSend wird ein Uberblick iiber die Entstehung und das
Wachstum von Aerosol gegeben sowie der Zusammenhang mit Wolken- und Eiskondensa-

tionskernen erldutert. Abschlieffend wird die Theorie der Wolkentropfenaktivierung durch
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Kondensation des Wasserdampfes auf geeigneten Aerosolen vorgestellt.

2.2.1 Dynamik: Relative Feuchte und Ubersattigung

Der Wasserdampfgehalt in feuchter Luft wird tber die Temperatur und Dichte der darin
vorhandenen Wasserdampfmolekiile bestimmt. Feuchte Luft ist ein Gasgemisch aus Was-
serdampf und trockener Luft, dessen Druck mit der Annahme eines idealen Gases hinrei-
chend approximiert werden kann und durch die Summe der Partialdriicke der Komponenten
beschrieben wird (Dalton, 1802; Goff und Gratch, 1946). Im Weiteren wird auf eine ausfiithr-
liche Herleitung verzichtet und die Anzahl der thermodynamischen Gleichungen auf ein
Minimum beschrankt, um den Fokus der Arbeit zu bewahren. Eine detaillierte Herleitung
ist in Pruppacher und Klett (2010) zu finden. Der Wasserdampfpartialdruck (e) ist gegeben
durch

e= PwdAZT = pwdRwdT, (2.1)
mit der universellen Gaskonstante (R), der spezifischen Gaskonstante (Ryq4) und Dichte
(pwda) von Wasserdampf, der molaren Masse von Wasser (M,,) und der Temperatur (T). Der
Sattigungsdampfdruck (esy) gibt den Gleichgewichtszustand des fliissigen und gasférmigen
Aggregatzustands an und ergibt sich aus der Clausius-Clapeyron-Gleichung. Fiir ein ideales
Gas ist die Verdampfungs-/Kondensationsenthalpie von Wasser (A H) konstant und der

Sattigungsdampfdruck ist gegeben durch:

degy _ AwH egyt
dT R, T? ’

(2.2)

Die Verdampfungsenthalpie hat denselben Betrag wie die Kondensationsenthalpie mit
entgegengesetztem Vorzeichen und beschreibt die latente Warme einer Aggregatzustands-
anderung oder eines Phaseniibergangs, in der die zugefithrte Warmemenge zu keiner
tatsachlichen Temperaturerhchung fithrt. Da AyH von der Temperatur abhéingt, lasst
sich eg, mit weiteren Niherungen nur ungenau bestimmen (Koutsoyiannis, 2012), und in
der Praxis kommen die empirischen Magnus-Formeln zur Anwendung (W.M.O. World-

Meteorological-Organization, 2021):

( 17,62T )

ety = 6,112 \ 243,12+ T fiir — 45°C < T < 60°C, (2.3)
( 22, 46T )

esate = 6,112e \ 272,02+ T fiir - 65°C < T < 0°C. (2.4)
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Die Magnus-Formeln beschreiben den Wasserdampfpartialdruck iiber einer ebenen Was-
seroberfliache (esatw) und Eisoberflache (esate). €sate Wird dabei mit der Sublimations-/Re-
sublimationsenthalpie (A;H) des Phaseniibergangs zwischen fest und gasformig in Glei-
chung 2.2 berechnet. Sowohl e,y als auch esare nehmen mit der Temperatur ab. Aus dem
Tripelpunkt, indem die Aggregatzustande fliissig, fest und gasfé6rmig im Gleichgewicht sind,
ergibt sich, dass sich AgH aus der latenten Warme des Schmelz- und Verdampfungsvorgangs
beziehungsweise Kondensations- und Erstarrungsvorgangs zusammensetzt. Es gilt immer
AsH > Ay H. Folglich ist egyt e kleiner als eg, v fiir alle Temperaturen unterhalb von 0 °C. Aus
e, esatw und egi. ergeben sich die fiir die Wolkenbildung relevanten Gréflen der relativen
Feuchte (RH von relative humidity) und Ubersittigung (S von supersaturation) zu
e e

RHye= ——;  Sye= ~1. (2.5)

€sat,w,e €sat,w,e

In dieser Arbeit werden hauptsichlich die relative Feuchte und die Ubersittigung gegentiber
fliissigem Wasser (RHy,, Sw) verwendet und daher auf eine entsprechende Indexierung, au-
Ber an relevanten Stellen, verzichtet. Bei S>0 handelt es sich um iibersattigte Luft und das
Gleichgewicht zwischen dem fliissigen und gasformigen Aggregatzustand ist verletzt. Es
handelt sich hierbei um einen metastabilen Zustand. Die Clausius-Clapeyron-Gleichung
vernachléssigt, dass in reiner Luft beim Phasentiibergang von gasférmig zu fliissig kleine
Wassertropfen mit sehr stark gekriimmten Oberflachen entstehen. Diese konnen aufgrund
des instabilen Gleichgewichts zwischen Verdunstung und Kondensation nicht iiber ein kriti-
sches Maf3 anwachsen, da die gekriimmte Oberfliche den Druck innerhalb des Wassertrop-
fens vergroBert und den benétigten Séttigungsdampfdruck erhoht. Daher kénnen Wasser-

tropfen erst durch Verunreinigungen tiber den kritischen Radius anwachsen.

Feuchte Luft kiihlt sich in der Atmosphire durch Expansion ab und schafft dadurch Be-
dingungen mit ausreichender S fiir die Wolkenbildung. Die primére Quelle fiir den Was-
serdampfeintrag in die Atmosphére ist die Verdunstung von Wasser auf der Erdoberflache.
Nahe der Erdoberflache sind die hochsten Temperaturen der Troposphéire und Luftpakete
mit hohen Temperaturen haben die grofite Kapazitit Wasserdampf aufzunehmen. Da die
Temperatur in der Troposphére mit der Hohe abnimmt, sinkt gleichzeitig eg,. Die adiabati-
sche Kihlung von feuchter Luft ist der dynamische Hauptprozess bei der Bildung von Cu-
muli und beschreibt deren Aufstieg in der Atmosphire. Bei der adiabatischen Kithlung wird
ein Luftpaket, ohne Warmeaustausch mit der Umgebung, betrachtet. Dieses steigt aufgrund
des Temperaturunterschieds gegeniiber der dariiberliegenden Luft auf. Durch den Druckun-
terschied gegeniiber der Umgebung dehnt sich das Luftpaket aus. Die Volumenzunahme
fihrt in einem adiabatischen Prozess zu einer Temperaturerniedrigung des Luftpakets, wel-
che iiber den feucht adiabatischen Temperaturgradienten beschrieben wird. Das Luftpaket

steigt bis zu einer Temperatur auf, bei der egty gleich dem im Luftpaket vorhandenen e

11
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ist. Dieser Punkt wird als Kondensationsniveau bezeichnet. Ein weiteres Aufsteigen fiihrt
zu einem ubersittigten Luftpaket mit S>0 und Bedingungen, in denen Wasserdampf aus-
kondensiert. Die Kondensation produziert latente Warme und erhoht die Temperatur des
Luftpakets, das zu einem zusitzlichen Auftrieb und einer reduzierten Temperaturabnahme
mit der Hohe fiithrt. Die adiabatische Kithlung durch aufsteigende Luft stellt einen maxima-
len Grenzwert der zu erreichenden Ubersittigung dar. In der realen Atmosphire kiihlt das
aufsteigende Luftpakt durch Lufteinschluss (im Englischen entrainment) und Mischprozesse
mit trockener Luft ab. Durch diese Mischprozesse fillt die relative Feuchte an den Wolken-
kanten ab. Dies kann zu einer Untersattigung und verdampfenden Wolkentropfen fiihren,

die einen kiithlenden Effekt aufgrund der latenten Warme auf die Umgebung haben.

Fiir die Interpretation der in Kapitel 6 vorgestellten Wolkendaten ist eine Abschétzung der
maximalen Uberséttigung (Syax) oberhalb der Wolkenunterkante hilfreich. Hierfiir wird die
Parametrisierung von (Pinsky et al., 2012) verwendet, die ein adiabatisches Modell von Luft-

paketen nutzt und Sp.x mit Hilfe von Messdaten bestimmt. In die Parametrisierung
3 1
Smax = Cw4NﬂﬁZSsig (2.6)

flieen die gemessene Aufwindgeschwindigkeit (w) und die Teilchenkonzentration der Wol-
kentropfen (Njpjssig) ein. Im Allgemeinen steigt der thermodynamische Parameter C mit ab-
nehmender Temperatur und wird aus Druck und Temperatur der Wolkenbasis ermittelt.
Da die Temperaturschwankungen in der Wolkenbasis gering sind, kann C als konstant an-
genommen werden. Im adiabatischen Modell des Luftpakets wird die maximale Npyjssig, die
fiir die Smax-Schitzung bendtigt wird, je nach w in verschiedenen Hohen iiber dem Konden-
sationsniveau erreicht. Die Untersuchungen von Braga et al. (2021) haben gezeigt, dass die
Bedingungen fiir die Spax-Bestimmung fiir Messungen oberhalb von 35 m iiber der Wolken-
unterkante fiir das in dieser Arbeit betrachtete w-Spektrum erfiillt sind. Da w-Messungen in-
nerhalb der Wolkenbasis stark fluktuieren, wird fiir einen repréasentativen Sp,ax-Schitzwert

die effektive Aufwindgeschwindigkeit (weg) nach Y. Zheng et al. (2015) verwendet:

2
mw;
Weff = X miv, ; mit w; > 0, (2.7)
2. miw;

wobei m; die Haufigkeit des Auftretens der Vertikalgeschwindigkeit w; im Histogramm der
Vertikalgeschwindigkeitsverteilung ist. Mit Hilfe der Parametrisierung konnen die Syay in-

nerhalb von Wolken durch in-situ Messdaten abgeschéatzt werden.
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Abbildung  2.2:  Schematische Darstellung  einer  multimodalen  Aerosol-
Partikelgroflenverteilung und eine typische Wolkenpartikelverteilung.

2.2.2 Aerosole: Wolkenkondensationskerne

Die Aerosole werden nach ihrem Durchmesser in Nukleationsmode (<10 nm), Aitkenmo-
de (10 bis 100 nm), Akkumulationsmode (100 bis 1000 nm) und Grobmode (von coarse mo-
de) (1000 nm) unterschieden. In Abb. 2.2 sind die Moden einer multimodalen Aerosol-
Partikelgroflenverteilung schematisch dargestellt. Nach Seinfeld und Pandis (2016) sind die
Hauptbestandteile von atmosphérischem Aerosol Sulfate, Nitrate, Ammonium, organisches
Material, Meersalz, Metalloxide, Hydroxide und Wasser. Die Aerosole der Nukleations- und
Aitkenmode bestehen tiberwiegend aus Sulfaten, Ammonium und organischem oder ele-
mentarem Kohlenstoff. Aerosole der Grobmode bestehen hauptsichlich aus erodiertem Ge-
stein, Meersalz oder Bioaerosolen wie Pollen, Sporen oder Pflanzenresten, die vom Wind
eingetragen werden. Die Masse wird von der Grob- und Akkumulationsmode dominiert.
Den grofiten Beitrag zur Aerosolteilchenkonzentration liefern die Nukleations- und die Ait-
kenmode. Das Auftreten der Nukleationsmode hangt von den atmosphérischen Bedingun-
gen und den Konzentrationen von Vorlaufergasen wie Schwefeldioxid, flichtigen organi-
schen Verbindungen und Stickoxiden ab (ebd.). Aerosole werden hiufig nach den Regionen
unterschieden, in denen sie entstehen, und hier soll kurz auf die Charakteristiken von ur-
banem und marinem Aerosol eingegangen werden. Urbanes Aerosol besteht aus einer Mi-
schung von Priméremissionen von Industrie, Verkehr, Kraftwerken oder natiirlichen Quel-
len und aus sekundérem Aerosol, das sich aus der Gasphase bildet. In urbanen Gebieten sind
die Massenverhéltnisse zwischen Akkumulations- und Grobmode ausgeglichen. Die Masse
des marinen Aerosol wird durch die Grobmode dominiert, die hauptséchlich aus Meersalz

besteht (ebd.).

Die drei Hauptprozesse der Aerosolbildung sind laut Pruppacher und Klett (2010) die Bil-

dung aus der Gasphase, die Verdunstung von Wassertropfen und der mechanische und che-
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mische Abbau der Erdoberfliche wie Erosion oder brechende Meereswellen. Im Folgenden
werden Beispiele fiir die Hauptprozesse der Aerosolbildung genannt und das dabei entste-
hende Aerosol den Moden der Aerosol-Partikelgroflenverteilung zugeordnet. Bei der Bil-
dung aus der Gasphase gibt es eine Vielzahl von Prozessen. Es wird zwischen homogener
Keimbildung ohne Kondensationskern und heterogener Keimbildung mit Kondensations-
kern unterschieden. Die haufigsten Prozesse sind die homogene Keimbildung von Gasen mit
niedrigen Siedetemperaturen, die meist aus der pflanzlichen Exspiration oder von Verbren-
nung stammen, wie Ruf, Ole, Schwefelsiure oder Sulfate, und hauptsichlich Aerosole der
Aitkenmode bilden (Pruppacher und Klett, 2010). Ein weiterer Prozess stellt die homogene
Keimbildung durch chemische Reaktionen dar, vorwiegend die durch ultraviolettes Licht in-
duzierte Chemie von Schwefelsaure oder Salpetersiaure (ebd.). In der marinen Grenzschicht
tragt die Produktion von Dimethylsulfiden (DMS) und anderen fliichtigen organischen Ver-
bindungen durch Phytoplankton zur chemischen Aerosolbildung bei (Brooks und Thornton,
2018; Behrenfeld et al., 2019). Junge Aerosole, die durch die homogene Keimbildung gebil-
det werden, sind der Hauptbestandteil der Nukleationsmode. Der Entstehungsmechanismus
durch Kondensation aus der Gasphase wird durch das vermehrte Auftreten von Akkumula-
tionspartikeln gehemmt, da die Kondensation an einem vorhandenen Partikel energetisch
giinstiger ist als die homogene Keimbildung. Wolkentropfen enthalten in der Regel einen
Nukleationskern oder geloste Gase, die nach der Verdunstung des Wassers als Aerosol vor-
liegen und sich vom urspriinglichen Nukleationskern in Gréfie und chemischer Zusammen-
setzung unterscheiden. Die durch Verdunstung zuriickbleibenden Aerosole sind meistens
grofy und liegen in der oberen Hailfte der Akkumulationsmode (Seinfeld und Pandis, 2016).
Uber dem Meer dominiert die Produktion von Meersalzaerosol. Kleinste Wassertropfchen
entstehen an der Meeresoberflache durch platzende Gasblasen oder sich brechende Wellen,
wobei diese von Scherwinden erfasst und in die marine Grenzschicht transportiert werden
(Pruppacher und Klett, 2010; Grythe et al., 2014).

Koagulation ist die Verklumpung von Partikeln und der wichtigste Wachstumsprozess von
Aerosol im Submikrometerbereich. Die Zusammenfiithrung von fliissigen Partikeln wird als
Koaleszenz, die von festen Partikeln als Aggregation bezeichnet (Seinfeld und Pandis, 2016).
Die Koagulation wird theoretisch durch die Brownsche Bewegung beschrieben, wobei der
Stof3prozess zweier unterschiedlich grofier Aerosolpartikel betrachtet wird. Abhangig von
der Teilchenkonzentration des Aerosols und der damit verbundenen freien Weglange zwi-
schen den Aerosolteilchen wirken verdnderte kinetische Effekte aufgrund eines anderen
Diffusionsverhaltens auf kleine Aerosole, die etwa so grof sind wie die freie Wegldnge und
sich in der Nahe groflerer Aerosolteilchen befinden. Die Stofwahrscheinlichkeit steigt mit
dem Groflenunterschied der Aerosolpartikel und ist fiir gleich grofie Aerosolpartikel am ge-
ringsten (ebd.). Daher ist die Koagulation bei Aerosol-Partikelgroflenverteilungen mit aus-

gepragter Aitken- und Akkumulationsmode sehr effizient. Ein weiterer Wachstumsprozess
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von Aerosol ist die Kondensation verschiedener Gase. Die Geschwindigkeit der Konden-
sation wird durch die Diffusion der Gase an die Aerosoloberfliche bestimmt (ebd.). Dabei
wachsen kleine Aerosole durch Kondensation schneller als grofle Aerosole aufgrund des
glinstigeren Verhéltnisses von Volumenzunahme zu Aerosoloberflache. Der Vollstandigkeit
halber ist das Wachstum durch Verdunstung von Wolkentropfen zu erwéhnen, das der Ae-
rosolbildung durch Verdunstung von Wolkentropfen entspricht, das urspriingliche Aerosol

vergrofiert und in seiner Zusammensetzung verandert (Pruppacher und Klett, 2010).

Wolkenkondensationskerne (CCN) sind eine Teilmenge des in der Atmosphére vorhande-
nen Aerosols und bezeichnen Aerosol, das bei einer bestimmten Ubersittigung zu einem
Wolkentropfen aktiviert wird. Die Fihigkeit eines Aerosolpartikels, als CCN zu fungieren,
héngt von seiner Grofle, seinen chemischen Eigenschaften und der lokalen Ubersittigung ab
(Seinfeld und Pandis, 2016). Untersuchungen von Dusek et al. (2006) zeigen, dass die Grofe
der wichtigste Faktor fiir die Wolkentropfenaktivierung ist und die chemischen Eigenschaf-
ten eine untergeordnete Rolle spielen. Daher gibt es fiir jede S einen kritischen Durchmes-
ser, bei dem alle grofieren Partikel zu Wolkentropfen aktiviert werden. Durch diesen Zu-
sammenhang ist die Teilchenkonzentration der CCN (Nccn) ein Indikator fiir die zu erwar-
tende Teilchenkonzentration der Wolkentropfen. Der CCN-Anteil in der Aerosolpopulation
ist in marinen Regionen hoher als in urbanen Gebieten (Pruppacher und Klett, 2010). Ne-
ben den CCN gibt es Eisnukleationskerne (INP von ice nucleating particle), die unterkiihlte
Wassertropfen gefrieren lassen oder direkt Eiskristalle bilden. INP sind stark wasserabwei-
send und grofier als 100 nm, wobei insbesondere Silikate wie Feldspat gute INP sind und
der Akkumulations- und Grobmode zugeschrieben werden (ebd.). Die Giite der INP wird in
Parametrisierungen durch die Anzahl der aktiven Stellen eines Aerosolpartikels beschrie-
ben (DeMott et al., 2010; Hoose und Mohler, 2012; DeMott et al., 2016; Vergara-Temprado
et al., 2017). Aktive Stellen sind Vertiefungen in der Aerosoloberfliche. Durch die konka-
ve Krimmung werden die Wassermolekiile in der Vertiefung abgeschirmt und die Effekte
der Oberflachenspannung reduziert, das als inverser Kelvin-Effekt bezeichnet wird und den
Phaseniibergang von unterkithltem Wasser zu Eis erleichtert. Der fiir Mischphasenwolken
wichtigste Prozess zur Eisbildung ist das Immersionsgefrieren, bei dem INP bei Tempera-
turen oberhalb von 0°C zu einem Wassertropfen aktiviert werden und bei anschlieBender

Unterkithlung durch den inversen Kelvin-Effekt gefrieren.

2.2.3 Wolkentropfenaktivierung

Die Wolkentropfenaktivierung wird fiir eine verdiinnte Losung in einfachster Form durch
die Kohler-Gleichung beschrieben (Kohler, 1936),
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Diese driickt den Sattigungsdampfdruck der Losung esaty als Funktion einer gekriimmten
Flache mit Durchmesser D, aus. Dabei werden die Dichte von Wasser (py), die Oberfla-
chenspannung von Wasser (o), die geloste Stoffmenge des Salzes (ns) und die Anzahl der
dissoziierten Ionen des Salzes (v) als konstant betrachtet (Pruppacher und Klett, 2010). In
der Kohler-Gleichung werden der Kelvin-Effekt und der Raoult-Effekt, die einander entge-

gengesetzt wirken, kombiniert.

Der Kelvin-Effekt beschreibt die krimmungsbedingte Erhchung des Sattigungsdampf-
drucks und ist die primére Ursache fir die Unterbindung homogener Keimbildung und
der Ausbildung stabiler Ubersittigungsbedingungen. Aufgrund der Oberflichenspannung
des Wassers erfahren Wassertropfen einen zuséitzlichen nach innen gerichteten Druck,
der mit einem erhéhten eg,, im Gleichgewicht steht. Bei der homogenen Keimbildung
bilden sich Wassermolekiil-Cluster, die instabil sind und stark von der Flussrate der Was-
sermolekiile zur Clusteroberfliche abhingen. Die kleinsten Wassermolekiil-Cluster sind
bei Ubersittigungen von iiber 400 % stabil, dies tritt in der Atmosphére nicht auf, wodurch
die homogene Keimbildung als Bildungsmechanismus ausgeschlossen wird. Obwohl die
Clausius-Clapeyron-Gleichung (Gleichung 2.2) iber egye<€satw Eis als bevorzugten Ag-
gregatzustand bei Abkiithlung unter dem Tripelpunkt vorhersagt, zeigt der Kelvin-Effekt,
dass die Oberflacheneffekte mit einer hoheren Oberflachenenergie von Eis (o.) gegeniiber
oy die Keimbildung von Eis unterdriicken, da die erforderlichen Ubersittigungen um ein
Vielfaches grofler sind als die fiir die Keimbildung von Wasser (Ketcham und Hobbs, 1969;
Pruppacher und Klett, 2010). Dies bestatigt die Ostwaldsche Stufenregel, die besagt, dass
ein iibersattigter Aggregatzustand (Wasserdampf) nicht direkt in den energetisch giinstigs-
ten Aggregatzustand (Eis) tibergeht, sondern meist einen metastabilen Zwischenzustand
(unterkiithltes Wasser) einnimmt (Ostwald, 1897). Die heterogene Keimbildung tiber ein
unlosliches Aerosolpartikel basiert auf der Annahme, dass sich Wassermolekiil-Cluster auf
einem Substrat anlagern und die Benetzung des Aerosolpartikels tiber den Kontaktwinkel
zwischen Substrat und der Wasseroberflache des Clusters beschrieben werden kann. Der
Kontaktwinkel spiegelt die hydrophilen Eigenschaften des Substrats, wobei ein Kontakt-
winkel von 0° einer ebenen Benetzung und 180° dem Grenzwert der homogenen Keim-
bildung entspricht. Unter der Annahme, dass die typischen maximalen Ubersittigungen
in Wolken unterhalb von 3 % liegen, diirfte der Kontaktwinkel nicht gréfer als 12 % sein,
damit das Aerosolpartikel als CCN fungieren kann (Pruppacher und Klett, 2010). Selbst bei
einer erfolgreichen Benetzung benétigen Wassertropfen mit einem Durchmesser <20 nm

Ubersittigungen von mehr als 12 %, um nicht zu verdampfen. In der Atmosphire ist die Auf-
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Abbildung 2.3: Kohlerkurven fiir verschiedene ng an NaCl mit den entsprechenden D, und
S, bei einer Temperatur von 0°C und 0,,=75,6 mN m™'. Der Kelvin Grenzwert ist fiir reine
Wassertropfen gegeben.

trittswahrscheinlichkeit von Bedingungen mit Ubersittigungen iiber 12 % sehr gering und
zeigt, dass unlosliche, stark hydrophile Aerosolpartikel <80 nm in typischen Bedingungen
(Smax<3 %) nicht als geeignete CCN infrage kommen.

Der Raoult-Effekt wirkt dem Kelvin-Effekt entgegen und beschreibt die Erniedrigung des
Sattigungsdampfdrucks fiir stark verdiinnte Losungen durch den Einfluss von Ionen. In der
Atmosphire liegt Wasser immer mit Verunreinigungen wie Salzen, Sduren oder Mineralien
vor und enthilt Ionen (Lamb und Verlinde, 2011). Wassermolekiile besitzen aufgrund ihrer
Ladungsverteilung ein Dipolmoment und richten sich deshalb in einer Flussigkeit so aus,
dass sogenannte Wasserstoffbriickenbindungen entstehen. Ionen sind geladene Atome oder
Molekiile und storen die im Wasser vorhandenen Clusterketten von Wassermolekiilen, die
sich entsprechend ihrem Dipolmoment schalenférmig um das Ion anordnen. Die durch die
Ionen hervorgerufene Stérung verringert die intermolekulare Wechselwirkung der Was-
sermolekiile und reduziert an der Grenzschicht den Séttigungsdampfdruck des Wassers.
Nach der Kéhler-Gleichung (Gleichung 2.8) kann eg,t,w (D)) bei geniigend hoher Konzentra-
tion geloster Ionen sogar kleiner werden als der Séttigungsdampfdruck des Wassers tiber
einer ebenen Fliche, sodass hydrophile 16sliche Aerosole bereits bei RH<100 % als Wasser-
tropfen vorliegen. Das hygroskopische Verhalten ist insbesondere bei Salzen zu beobachten
und wird durch eine Hysteresekurve beschrieben. Meersalz bildet etwa bereits bei RH>75 %
Wassertropfen (Bi et al., 2018).

In Abb. 2.3 sind Kohlerkurven fiir verschiedene NaCl-Losungen bei einer Temperatur von

0°C dargestellt. Aus Gleichung 2.8 ergeben sich die kritische Ubersattigung (S.) und der
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Abbildung 2.4: Schematische Darstellung der Fliissigwolkenprozesse Kondensation (a) und
Koaleszenz (b).

kritische Durchmesser (D.). In der Wolkenphysik wird ein Wassertropfen erst dann als
Wolkenpartikel bezeichnet, wenn er groier als D ist. Ist die Ubersattigung der Umgebung
grofler als S¢, spricht man von einem aktivierten Aerosolpartikel, der durch Kondensati-
on rasch anwichst und einen Wolkentropfen bildet (Seinfeld und Pandis, 2016). Fiir S<S,
gibt es zwei Schnittpunkte mit der NaCl-Lésung entsprechenden Kohlerkurve (Abb. 2.3).
Der stabile Gleichgewichtszustand wird durch den Schnittpunkt bei D<D, beschrieben. Der
Gleichgewichtszustand fiir D>D, ist instabil, da eine kleine Vergréflerung von D zu Wachs-
tum durch Kondensation fithrt und eine kleine Verkleinerung zu einer Erhohung der erfor-
derlichen Ubersittigung und damit zu Verdunstung fithrt. Bei $>S. wird der Wassertropfen
unendlich grof3 und gilt als aktiviert (ebd.). Da 16sliche Gase in den Wassertropfen diffun-
dieren konnen und damit die Ionenkonzentration beeinflussen, andere Aerosole nur schwer
l6slich sind oder die Oberflachenstruktur der Aerosole die Benetzung beeinflusst, kann die

Koéhler-Gleichung entsprechend erweitert werden (ebd.).

2.3 Wolkenprozesse

Im Lebenszyklus von Wolken finden nach der Wolkentropfenaktivierung weitere Stof3- und
Wachstumsprozesse der Wolkenpartikel statt, die die mikrophysikalischen Eigenschaften
veriandern. Durch die gleichzeitige Betrachtung mehrerer mikrophysikalischer Parameter
kénnen einzelne Prozesse voneinander unterschieden und als Indikator fiir den derzeiti-
gen Punkt im Lebenszyklus verwendet werden. Da die Anwesenheit von Eispartikeln die
Prozessanzahl erhoht, wird im Folgenden zwischen den Prozessen von Fliissig- und Misch-

phasenwolken unterschieden.
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2.3.1 Flussigwolken

Unmittelbar nach der Wolkentropfenaktivierung ist Kondensation der wichtigste Wachs-
tumsprozess bis zu Durchmessern von ungefihr 15 um (Pruppacher und Klett, 2010). Das
Wachstum durch Kondensation von Wasserdampf ist in Abb. 2.4a gezeigt und verhalt sich
analog zur Kondensation bei Aerosol. Demnach wachsen kleine Wassertropfen schneller
durch das giinstigere Verhaltnis von Volumenzunahme und Wassertropfenoberfliache. Der
Diffusionsfluss bestimmt die Geschwindigkeit des Wachstums und ist proportional zum
Sattigungsdampfdruck beziehungsweise zur Ubersittigung. Bei einer adiabatischen Abkiih-
lung korreliert die Ubersattigung mit der Aufwindgeschwindigkeit, jedoch fithren hohe Auf-
windgeschwindigkeiten zu einer kiirzeren Verweilzeit der Wolkentropfen. Umgekehrt wer-
den niedrigere Ubersattigungen mit kleineren Aufwindgeschwindigkeiten verbunden und
haben eine grofiere Verweilzeit der Wassertropfen, in der die Kondensation langer andauert.
Das thermodynamische System einer Wolke ist immer bestrebt die vorhandene Ubersétti-
gung abzubauen und fiir einen effektiven Abbau durch Kondensation dient die Maximierung
der Grenzschichtfliche zwischen Wasser und Wasserdampf. Daher fithren héhere Necn zu
einem rascheren Abbau der Ubersittigung, dichteren Wolken und kleineren Wolkentropfen.
Da Wolkentropfen <10 pm sehr geringe Stof3wahrscheinlichkeiten mit anderen Wolkentrop-
fen haben (B6hm, 1992b; Pruppacher und Klett, 2010), konnen hohe N¢cn die Ausbildung
von Niederschlag durch Koaleszenz unterdriicken (Albrecht, 1989; Freud und Rosenfeld,
2012; Braga et al., 2017b). In Abb. 2.4a ist der Luftstrom um einen Wolkentropfen dargestellt.
Dieser baut die durch Kondensation erzeugten Temperatur- und Wasserdampfpartialdruck-
gradienten ab und beschleunigt das Wachstum, insbesondere in starker Turbulenz oder bei
hohen Aufwindgeschwindigkeiten (Pruppacher und Klett, 2010). Die Kondensation ist die
Hauptursache fir die Erh6hung des Fliissigwassergehalts (LWC von liquid water content)

in einer Wolke, der in einem adiabatischen Aufstieg mit der Hohe ansteigt.

Das Wachstum durch Koaleszenz ist in Abb. 2.4b gezeigt und fiihrt kurz nach der Wolken-
tropfenaktivierung zu einer Verbreitung der Groflenverteilung. Die Stof3wahrscheinlich-
keit zwischen Wolkentropfen steigt mit dem Durchmesser an und ist fiir >50 um nahezu
1 (Bohm, 1992b; Pruppacher und Klett, 2010). Das Stromungsfeld, in dem sich die Was-
sertropfen befinden, hat starken Einfluss auf die Stoffwahrscheinlichkeit. In einem lami-
naren Aufwartsstrom fithren die unterschiedlichen Fallgeschwindigkeiten (B6hm, 1992a),
aufgrund von Gravitation und der groflenabhéingigen Luftwiderstinden, zu den genann-
ten StoBwahrscheinlichkeiten (B6hm, 1992b). In einem turbulenten Stromungsfeld sind die
Stoflwahrscheinlichkeiten erhoht. Nicht jeder Stof3 fithrt zu einer Verbindung der Wasser-
tropfen, da beispielsweise ein Lufteinschluss zwischen den Grenzflachen ein Abprallen ver-
ursacht oder die kinetische Rotationsenergie der Wassertropfen zu einer kurzzeitigen Ko-

aleszenz mit anschliefender Aufspaltung fithrt (Pruppacher und Klett, 2010). Demnach sind
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Abbildung 2.5: Schematische Darstellung der Mischphasenwolkenprozesse Wegener-
Bergeron-Findeisen (a), Verreifung (b) und Aggregation (c).

die Stoflwahrscheinlichkeiten, die durch Querschnittsflichen und Trajektorien berechnet
werden, als ein oberer Grenzwert der Koaleszenz zu betrachten. Nichtsdestotrotz werden
durch Koaleszenz bereits nach 15 Minuten Wolkentropfen >100 pm gebildet und eine bimo-
dale Partikelgroflenverteilung erzeugt (Bohm, 1992b). Koaleszenz wird fiir Flissigwolken
mit Temperaturen >0°C in der Literatur als warme Regenbildung bezeichnet. Die Koales-

zenz verringert Nigsig der Wolke und erzeugt grofiere Wassertropfen, die durch ihre erhohte

Fallgeschwindigkeit ausfallen und den LWC der Wolke verringern.

2.3.2 Mischphasenwolken

In Mischphasenwolken erweitert die Eiskeimbildung durch INPs die Anzahl der méglichen
Wolkenpartikelinteraktionen, die trotz der meist sehr geringen INP-Teilchenkonzentration
von weniger als 0,001 cm™> und einem Verhiltnis zur Aerosolteilchenkonzentration von eins
zu einer Million zur Vereisung der Wolke fithren (Seinfeld und Pandis, 2016). In Mischpha-
senwolken werden die Wachstumsprozesse von Fliissigwolken um die in Abb. 2.5 gezeigten
Eiswachstumsprozesse erweitert. Das Eiswachstum durch Kondensation funktioniert ana-

log zu dem von Wolkentropfen und héngt zusétzlich von der Eispartikelform ab. Kondensa-
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tion aller Wolkenpartikel tritt in Mischphasenwolken bei einer Sy,>1 und S >1 auf, wobei der
iibersittigte e als Reservoir fiir sowohl flussige als auch Eispartikel dient (Pruppacher und
Klett, 2010). Da egate < €satw filr Temperaturen unterhalb von 0°C ist, wachsen Eispartikel
schneller als Wassertropfen. Bei Sy <1 und S.>1 wird das Eiswachstum durch Kondensation
deutlich beschleunigt, da die Wassertropfen verdunsten und als ein zusitzliches Wasser-
dampfreservoir fiir das Eiswachstum fungieren, dies wird als Wegener-Bergeron-Findeisen
Prozess (WBF) bezeichnet (Korolev, 2007a, 2008) (Abb. 2.5a). Der WBF wichst mit der Dif-
ferenz zwischen eg, e und eg,ty und erreicht ein theoretisches Maximum bei —12 °C. Durch
Freisetzung von latenter Warme an der Oberflache der Eispartikel wahrend der Konden-
sation wird die grofite Differenz unter realen Bedingungen bei Temperaturen von —15°C
erreicht (Pruppacher und Klett, 2010).

In Abb. 2.5b ist die Verreifung (im Englischen riming) dargestellt und beschreibt das Eis-
wachstum durch Anlagerung von unterkiihlten Wassertropfen, die bei Kontakt gefrieren.
Verreifung fiihrt zu Eispartikelformen wie Graupel oder Hagel, wiahrend Kondensation Eis-
partikelformen mit der hexagonalen Gitterstruktur von Eis erzeugt. Ein weiterer Eiswachs-
tumsprozess ist die Aggregation (Abb. 2.5¢), bei der sich zwei Eispartikel durch eine Kollisi-
on verbinden. Die Aggregation ist temperaturabhiangig und iiberwiegend bei Temperaturen
oberhalb von —5 °C zu beobachten. Hierbei bildet sich bei Kontakt eine Eisbindung zwischen
den Eispartikeln aus. Dagegen tritt Aggregation unterhalb von —10 °C kaum auf, wobei sich
meist dendritartige Eispartikel verhaken (ebd.). Die in Abb. 2.5 gezeigten Eiswachstumspro-

zesse reduzieren Ny und fithren rasch zur Bildung von grofieren Eispartikeln.

Die beobachteten Teilchenkonzentrationen der Eispartikel (Ng;s) in Eis- und Mischphasen-
wolken sind deutlich grofler, als man anhand der INP-Teilchenkonzentrationen erwarten
wiirde. Dies deutet auf sekundére Eisbildungsprozesse (SIP von secondary ice production)
hin, die Ng;s erhohen und damit die Vereisung beschleunigen (Field et al., 2017a). In Abb. 2.6
ist eine Auswahl der SIP gezeigt, die Gegenstand aktueller Untersuchungen sind (Korolev
und Leisner, 2020). Abb. 2.6e zeigt die Zersplitterung bei Verreifung, welche als Hallett-
Mossop Prozess (Hallett und Mossop, 1974) bezeichnet wird und meist als einziger SIP Pro-
zess in lokale und globale Wetter- und Klimamodelle integriert ist (Korolev und Leisner,
2020). Der Hallett-Mossop Prozess benétigt die Anwesenheit von grofien Eispartikeln wie
Graupel oder Hagel und ist in einem Temperaturbereich zwischen —8 und —3 °C zu beob-

achten.

Abb. 2.6a zeigt die Zersplitterung durch Erstarrung eines Wassertropfens, der von auflen
nach innen gefriert (Keinert et al., 2020). Da die duflere Hiille zuerst gefriert, driickt das
Eis aufgrund der niedrigeren Dichte auf das Wasser im Inneren, bis ein kritischer Druck er-

reicht ist und die Eishiille zersplittert. Untersuchungen von Luke et al. (2021) in leicht unter-
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a)

Abbildung 2.6: Schematische Darstellung der sekundiren Eisbildungsprozesse Zersplii-
terung durch Erstarrung (a), Sublimation (b), Kollision (c), thermischen Schock (d) und bei
Verreifung (Hallett-Mossop) (e).

kiihlten arktischen Mischphasenwolken iiber Alaska deuten auf ein erhohtes Vorkommen
von SIP durch Erstarrung hin. Bislang wurde der Hallett-Mossop Prozess (Abb. 2.6e) als
Hauptmechanismus fiir die sekundire Eisbildung angenommen. Neuere Untersuchungen
von Lawson et al. (2023) zeigen, dass in Cumuli mit starken Aufwinden die Zersplitterung
durch Erstarrung der Hauptmechanismus sein kann und von der Anwesenheit grofler un-
terkiihlter Wassertropfen reguliert wird. Abb. 2.6b zeigt die Zersplitterung durch Sublima-
tion, welche in Wolkenbereichen mit S.<1 auftreten kann. Die durch Sublimation erzeugten
Eispartikel 16sen sich meist komplett auf, bevor sie wieder in die Wolke eingetragen werden
und als Eiskeim dienen kénnen. Daher ist die Zersplitterung durch Sublimation fiir die SIP

von niedriger Relevanz (Korolev et al., 2004).

Abb. 2.6¢ zeigt die Zersplitterung bei einer Kollision zweier Eispartikel, welche insbesonde-
re in Stratocumuli und Cumuli zu einer raschen Erh6hung von Ngj, fithrt und in marinen
CAOs beobachtet wird (Karalis et al., 2022). In Abb. 2.6d ist die Zersplitterung durch ther-
mischen Schock gezeigt, die bei der Verreifung durch die Freisetzung der latenten Wérme
entsteht und insbesondere fiir Wolken mit Temperaturen <—5°C eine Rolle spielt (Koro-
lev und Leisner, 2020). Der Vollstandigkeit halber ist noch die Eiskeimbildung in der Nahe
von groflen unterkithlten Wassertropfen zu nennen. Bei dieser bilden sich Eiskeime um

den Wassertropfen herum, da im freien Fall oft niedrige Se>1 in unmittelbarer Nahe zum
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Wassertropfen erreicht werden, welche in Kombination mit kleinen Fluktuationen von S,
ausreichen, um INPs zu aktivieren (Prabhakaran et al., 2020). SIP ist ein Erkldrungsansatz,
mit dem die haufig beobachtete Diskrepanz zwischen INP-Teilchenkonzentration und Npg;s
(Pruppacher und Klett, 2010; Seinfeld und Pandis, 2016) in der Atmosphére erklart werden
kann. In diesem Zusammenhang enthélt der in-situ Mischphasenwolkendatensatz wichtige

Informationen fiir die Evaluierung der Parametrisierungen zur Niederschlagsbildung in den
CMIP6-Modellen fiir den NWA.
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KAPITEL 3

Messtechnik: Grundlagen und Methoden

Zur Untersuchung von Aerosol-Wolken-Wechselwirkungen hinsichtlich der auftretenden
mikrophysikalischen Prozesse sind detaillierte Kenntnisse iiber die beteiligten Partikel er-
forderlich. Hierfiir wird in der Atmosphérenforschung eine Vielzahl an Instrumenten ver-
wendet, welche am Boden, Flugzeug oder Satelliten installiert sind. Insbesondere flugzeug-
getragene in-situ Messungen sind nétig, da sie die physikalischen und chemischen Eigen-
schaften einzelner Partikel und daraus abgeleitete Groflenverteilungen unter atmospha-
rischen Bedingungen messen kénnen. Die Gréfle von Aerosol- und Wolkenpartikeln er-
streckt sich iiber mehrere Groflenordnungen von wenigen Nanometern bis zu mehreren
Millimetern und jede verwendete Messtechnik deckt einen Teil dieses Gro3enbereichs ab.
Erst die Kombination unterschiedlicher Messmethoden erméglicht ein umfassendes Bild der
Aerosol-Wolken-Wechselwirkung. Im Folgenden werden die theoretischen Grundlagen, die
Funktionsprinzipien und die inhédrenten Limitierungen der in dieser Arbeit genutzten In-
strumente vorgestellt. Es werden mikrophysikalische Parameter, wie der Flissig- oder Eis-
wassergehalt, die Teilchenkonzentration und der Effektivdurchmesser, aus den gewonnenen
Messungen bestimmt. Sowohl die in diesem Kapitel 3 vorgestellten Korrekturmechanismen
zur Prozessierung der Rohdaten, als auch die im folgenden Kapitel 4 beschriebenen Kalibra-
tionen der beiden Messinstrumente FCDP und 2D-S, sind notwendig zur Erstellung eines
qualitativ hochwertigen Datensatzes. Dieser ist essenziell fiir die Ableitung aussagekrafti-

ger Zusammenhinge der Aerosol-Wolken-Wechselwirkung in Kapitel 5 und Kapitel 6.

3.1 Licht-Materie-Wechselwirkung

Die Wechselwirkung zwischen elektromagnetischer Strahlung und Materie ist eines der
zentralsten Konzepte der modernen Physik. Das breite Spektrum der elektromagnetischen
Strahlung erstreckt sich von langwelliger Strahlung, wie den Radiowellen mit Wellenléan-

gen von mehreren Kilometern und einer Frequenz im Megahertz Bereich (>10° Hz), bis zu
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der hochfrequenten und energiereichen Hoéhen- und Gammastrahlung mit typischen Wel-
lenlingen im Pikometer Bereich (<1072 m) und Frequenzen im Zetahertz Bereich (102! Hz).
Ebenso schliefit Materie Groflenordnungen zwischen atomarer oder makroskopischer Ebe-
ne ein. In diesem Kapitel wird insbesondere die Wechselwirkung von Licht im Wellenlan-
genspektrum elektromagnetischer Strahlung im sichtbaren Bereich (380 bis 800 nm) mit

Materie in Form von Partikeln im Nano- und Millimeter Bereich betrachtet.

3.1.1 Streuproblem

Die Ausbreitung und das Verhalten von Licht an einer Grenzschicht wird durch die
Maxwell-Gleichungen (Maxwell, 1865) in der Feldtheorie der klassischen Elektrodynamik
beschrieben. Dabei kann man sich die Interaktion des einfallenden Lichts mit der Mate-
rie folgendermafien vorstellen: Das oszillierende elektromagnetische Feld des einfallenden
Lichts regt die Elektronen und Atomkerne der bestrahlten Materie zu einer Schwingung an.
Durch die beschleunigten Ladungstriger entsteht ein elektromagnetisches Feld, welches
dem Feld des einfallenden Lichts entgegengerichtet ist. Innerhalb der bestrahlten Mate-
rie gleichen sich die Felder aus. Nach aulen wird das induzierte elektromagnetische Feld
emittiert und als Sekundérstrahlung bezeichnet (Oseen, 1915). Ein Teil der einfallenden
elektromagnetischen Energie verbleibt in der Materie und wird in andere Energieformen

umgewandelt, dies ist allgemein als Absorption bekannt (Bohren und Huffman, 1983).

Die Sekundarstrahlung kann als Superposition der elektromagnetischen Felder aller an-
geregten Ladungstriager in der bestrahlten Materie angesehen werden und héangt von der
duleren Geometrie und der inneren Struktur der Materie ab. Unter der Annahme einer
ebenen, einfallenden elektromagnetischen Welle und einem isotropen sphérischen Partikel
beschreibt die Lorenz-Mie-Theorie eine analytische Losung der Maxwell-Gleichungen unter
gegebenen Randbedingungen (Lorenz, 1890; Debye, 1908; Mie, 1908; Bateman, 1915). Eine
exakte Herleitung ist in Bohren und Huffman (1983) zu finden. Trotz der exakten Losung
werden in der Physik zwei Grenzfille der Lorenz-Mie-Theorie anhand des sogenannten

Groflenfaktors x unterschieden.

nD
A’ b

x = (3.1)

mit dem Durchmesser D der Sphire, der Wellenlédnge A des einfallenden Lichts und dem
Brechungsindex n des umgebenden Mediums. Es gibt zwei Grenzfille, die die Komplexi-
tat des Streuproblems reduzieren. Der Grenzfall kleinerer Partikel als die Wellenldnge des
eintreffenden Lichts x « 1 wird durch die Rayleigh-Streuung beschrieben. Die in dieser
Arbeit verwendeten Instrumente messen ausschliefilich grofiere Partikel als die verwende-

te Laserwellenlange und konnen besser mit dem Grenzfall der geometrischen Optik x > 1
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Abbildung 3.1: Schematische Darstellung der ersten drei Debye-Terme (a) fiir p=0 (tiirkis),
p=1 (orange) und p=2 (griin). Die dazugehorigen Intensitdtsverteilungen (b), sowie die Mie-
Lésung (rot) und Lichtbeugung (schwarz) einer Sphére aus Wasser mit D = 50 um, nsphare =
1,329753 4+ i1.67 * 1078, A = 785 nm in Luft mit npyg = 1,000285. Die daraus resultierenden
Streuquerschnitte o4 fiir den Grofienbereich von 0.1—100 pm (c). Software: MiePlot Laven
(2021).

approximiert werden. Der Ubergang zur optischen Lichtbeugung ist fiir den in dieser Arbeit

betrachteten Grofienbereich essenziell und wird im Weiteren erortert.

3.1.2 Mie-Streuung und geometrische Optik

Der Streuquerschnitt oty ist eine niitzliche Grofle, um die Licht-Materie-Wechselwirkung
zu quantifizieren und setzt die Leistung des einfallenden Lichts Iy mit der am Partikel ge-

streuten Lichtleistung im gesamten Raum (dQ2 = 4r) in Beziehung. Somit kann der Streu-
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querschnitt fiir Partikel jeglicher Grofle und Form bestimmt werden, nach

do Psiren
Ototal = 04z = [ (==)dQ = : (3.2)
tota 4 o do IA

Hier ist der differenzielle Streuquerschnitt (g—g) enthalten, mit dem die raumliche Vertei-
lung der gestreuten Lichtleistung (Pgey) abgebildet werden kann. Dazu wird die gestreute
Leistung nur in einem spezifischen Raumelement dQ ins Verhiltnis zu I5 gesetzt. Im spha-
rischen Fall der Lorenz-Mie-Theorie wird die einfallende Lichtleistung auf eine Kreisflache

projiziert, welche mit ansteigendem Kugeldurchmesser quadratisch ansteigt.

Das Streuproblem wurde fiir einen Zylinder zeitgleich zur Lorenz-Mie-Theorie von Debye
(1908) mithilfe der Wellenoptik gelost und die Losung kann aufgrund der Symmetrie leicht
auf eine Sphare erweitert werden. Die Losung wird im Folgenden als Debye-Reihe bezeich-
net und ist in Abb. 3.1a schematisch abgebildet. Die Debye-Reihe ist die Summe aller mogli-
chen Strahlenginge durch die Sphare und unterscheidet dabei, wie oft das einfallende Licht
auf die Luft-Spharen-Grenzschicht trifft. Der nullte Term (p=0) beschreibt die erste Reflexion
und Lichtbeugung, bei dem kein Lichtstrahl in die Sphéare eindringt und ist deshalb unab-
hiangig vom Brechungsindex der Sphére. Als Lichtbeugung wird allgemein die Ablenkung
elektromagnetischer Wellen an einem Hindernis bezeichnet, welche durch das Huygens-
Fresnelsche Prinzip beschrieben wird und zu iiberlagerten Interferenzmustern fithrt (Huy-
gens, 1912). Der erste Term (p=1) beschreibt alle durch die Sphére transmittierten Strahlen-
gange, welche nach dem ersten Auftreffen aus der Sphéare hinaus gebrochen werden. Der
zweite Term (p=2) wird einmal innerhalb der Sphére reflektiert, propagiert zum zweiten Mal
an die Grenzschicht und transmittiert nach auflen. Diese Reihe kann beliebig bis p=co er-
weitert werden, die gesamte Summe von p=0 bis p=co stellt dabei eine gleichwertige Losung

zur zuvor skizzierten Lorenz-Mie-Losung dar.

Die Debye-Reihe liefert einen storungstheoretischen Ansatz fiir die Lorenz-Mie-Theorie,
welcher durch die inneren Vorgange motiviert ist. In Abb. 3.1b ist der differenzielle Streu-
querschnitt einer 50 um Wassersphire dargestellt und die Lichtbeugung (schwarz) macht
den Grofiteil des vorwirts gestreuten Lichts des p=0 (tiirkis) Terms aus. Dieser Term bleibt
bei lichtundurchlassigen Sphéren erhalten, somit bildet sich immer ein Intensitdtsmaximum
fiir den Streuwinkel von 0° aus. Die Intensitaten ab dem 2. Hauptmaximum sind deutlich
geringer als die einfallende Lichtintensitit. Insbesondere das Hauptmaximum 0. Ordnung,
auch Poissonfleck genannt, hat einen groffen Einfluss auf das detektierbare Beugungsbild.
Die ersten drei Terme p=[0 (tiirkis), 1 (orange), 2 (griin)] der Debye-Reihe decken bereits
einen groflen Teil der Intensitatsverteilung der Mie-Theorie (rot) ab. Die dazugehorigen
Ototal Sind fiir Durchmesser zwischen 0,1 bis 100 um in Abb. 3.1c gezeigt. Die feinen Oszilla-

tionen der Mie-Kurve konnen von den ersten Debye-Termen nicht abgebildet werden, ins-
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besondere im Durchmesserbereich von 1 bis 10 um. Dennoch reichen bereits die ersten drei
Debye-Terme (schwarz) fiir eine gute Approximation von Partikeldurchmessern >20 um aus.
Des Weiteren nihert sich die Mie-Kurve fiir kleine Partikel der Rayleigh-Streuung (o ~D)
und fiir grofie Partikel der geometrischen Optik (¢ ~D?) an.

3.2 Das Streulichtspektrometer FCDP

Die Fast Cloud Droplet Probe (FCDP) (O’Connor et al., 2008; Knop et al., 2021) ist ein moder-
nes Streulichtspektrometer von Stratton Park Engineering Company (SPEC). Flugzeuggetra-
gene Streulichtspektrometer sind fiir die Untersuchung von Aerosol- und Wolkenpartikeln
essenziell. Vor dem Einsatz von Streulichtspektrometern wurden direkte Probenentnahmen
vorgenommen, bei denen die Partikel durch die mechanische Entnahme beeintréchtigt wer-
den. Die Auflésung der mikrophysikalischen Strukturen war durch die verbundenen Nach-
teile wie eine niedrige Frequenz und Diskontinuitdt der Probenentnahmen, die Verunrei-
nigung der Proben und bekannten Problemen bei der Zihleffizienz limitiert (Knollenberg,
1970). Mit der Entwicklung des ersten Lasers mittels eines Rubinkristalls 1960 von Theo-
dore Maiman wurde die direkte Probenentnahme durch passive Laser-Methoden ersetzt.
Erste kommerzielle flugzeuggetragene Streulichtspektrometer wie die Forward Scattering
Spectrometer Probe (FSSP) wurden von R.G. Knollenberg bei Particle Measurement Systems
entwickelt (Pinnick und Auvermann, 1979). Auf Basis der FSSP entwickelte Droplet Measu-
rement Technologies (DMT) das Streulichtspektrometer Cloud Droplet Probe (CDP) (Lance et
al., 2010), das durch eine Modifikation mit schnell verarbeitenden elektronischen Bauteilen

von SPEC zur FCDP ausgebaut wurde.

3.2.1 Spektrometeraufbau

Der Aufbau der FCDP ist in Abb. 3.2 gezeigt und besteht aus einem Sende- und Empfange-
rarm, dem Hauptgehduse und einer Befestigungsstrebe. In allen Bauteilen ist eine Heizung
in Flugrichtung gegen Vereisung eingebaut. Der Sendearm beinhaltet den Laser und eine
fokussierende Optik. Der Empfingerarm besteht aus der Sammeloptik und den Detektoren,
die jeweils zwei Verstarkerstufen besitzen. Das Messvolumen befindet sich zwischen den
Armen, die einen Abstand von 5,2 cm zueinander haben. Die Signale der Verstarkerstufen
werden zum Datenerfassungssystem geleitet, welches sich im Hauptgehause befindet und
die analogen Spannungssignale mithilfe eines Mikroprozessors in digitale Signale umwan-
delt und speichert. In der Befestigungsstrebe liegt die Steuereinheit, die die Stromversor-

gung innerhalb der FCDP regelt.
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Abbildung 3.2: FCDP Aufbau mit Heizungspositionen, sowie den funktionellen Teilen (a)
und der Steuereinheit innerhalb der Befestigungsstrebe (b).

3.2.2 Funktionsprinzip

Das Streulichtspektrometer FCDP detektiert vorwérts gestreutes Licht und z&hlt einzelne
Partikel mit Durchmessern von 1,5 bis 50 um. In Abbildung 3.3 ist die Funktionsweise sche-
matisch dargestellt. Fiir die Detektion werden die Partikel von einem Laser mit einer Wel-
lenlédnge von 785 nm bestrahlt. Das am Partikel gestreute Licht wird im Raumwinkelbereich
von 4 bis 12° durch ein Linsensystem gesammelt und die detektierte Intensitit kann durch
die Mie-Theorie approximiert werden. Die Untergrenze von 4° ergibt sich aus der Verwen-
dung eines Blindpunktes, der sicherstellt, dass nur gestreutes Licht ohne den Einfluss des
priméren Laserstrahls detektiert wird. Das gesammelte Licht wird durch einen 70:30 Strahl-
teiler in zwei Lichtbiindel aufgeteilt und jeweils auf einen Detektor projiziert. Dabei fallen
70 % des gesammelten Lichts auf den Qualifizierungsdetektor und 30 % auf den Signalde-
tektor. Vor dem Signaldetektor ist eine Lochblende mit einem Durchmesser von 800 pm
angebracht, um die Wahrscheinlichkeit des Messens zweier gleichzeitig in das Messvolu-
men eintretender Partikel, auch Koinzidenz genannt, zu verringern (Lance, 2012). Partikel,
die nicht durch die Objektebene des Sammellinsensystems fliegen, werden aufgrund der
Optik vergrofiert auf die Detektoren projiziert. Dabei steigt die Vergréflerung mit dem Ab-
stand der Partikel zur Objektebene an. Deshalb ist vor dem Qualifizierungsdetektor eine
rechteckige Spaltblende mit 800 pm Lange und 200 pm Breite installiert, die die eintreffende
Intensitét bei zunehmender Vergroflerung limitiert. Dadurch verdndert sich das Verhaltnis
der Intensitaten der Detektoren, das als Qualifizierungskriterium, bei Streulichtspektrome-
tern auch als Tiefenscharfekriterium (DOFys von depth of field ) bekannt ist, angewendet
wird. Uber das DOFyg kann die verwendete effektive Messflache (SA.g) der FCDP eingestellt

werden.
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Abbildung 3.3: Schematische Darstellung der Streulichtdetektion in der FCDP (oben) und
Signalverlauf eines qualifizierten (I) und nicht qualifizierten (1) Partikel.

3.2.3 Bestimmung der Groflenverteilung

Die Groflenbestimmung der einzelnen Partikel erfolgt tiber die gemessene Intensitat des Si-
gnaldetektors, die iiber den differenziellen Streuquerschnitt auf die Partikelgrofie schlieffen
lasst. Die FCDP speichert fiir alle Partikel die gemessene maximale Spannung des Signal-
detektors, welche der anteiligen Strahlungsleistung im Raumwinkel 4 bis 12° (o4_12-) ent-
spricht. Der von der FCDP detektierbare Bereich ist in Abb. 3.4a rot dargestellt. Da mehrere
Partikeldurchmesser den gleichen Streuquerschnitt aufweisen kénnen, ist die Genauigkeit
der Groélenbestimmung limitiert. Diese Unsicherheit wird Mie-Mehrdeutigkeit genannt und
ist fiir den von der FCDP gemessenen Raumbereich stark von der Maxima- und Minima-
Verteilung des differenziellen Streuquerschnitts abhéngig. Fiir Partikeldurchmesser grofier
als 8 um liegt das Hauptmaximum auflerhalb des beobachtbaren Winkelbereichs und der
Anteil des detektierbaren Lichts pendelt sich bei ca. 9% ein, vergleiche Abb. 3.4b. In der
FCDP sind fiir jeden Detektor zwei Verstiarkerstufen in Reihe geschaltet, wobei jede Ver-
starkerstufe einen anderen Gréflenbereich abdeckt. Uber die in Unterabschnitt 3.1.2 gezeig-
te Mie-Streuung kann fiir jede Verstarkerstufe ein linearer Zusammenhang zwischen der
gemessenen Spannung und 4—;,- gefunden werden. Dieser Zusammenhang ist instrumen-
tenspezifisch und wird fiir die in dieser Arbeit verwendeten FCDP in Unterabschnitt 4.1.1
experimentell bestimmt. An dieser Stelle sei angemerkt, dass sich die Mie-Streuung aus-

schliefflich auf sphérische Partikel bezieht und asphérische Eispartikel prinzipiell mit einer
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Abbildung 3.4: Differenzieller Streuquerschnitt sphérischer Wassertropfen der Durchmes-
ser 5 und 20 um in Luft (a), die mit einem Laser der Wellenldnge 785 nm bestrahlt werden
(Software: MiePlot Laven (2021)). Der Raumwinkelbereich 4 bis 12°, der von der FCDP zur
Detektion erfasst wird, ist rot eingezeichnet. Die Streuquerschnitte des kompletten Raums
(0 totat/Schwarz), des Raumwinkels von 4 bis 12° (04_15:/rot), sowie der prozentuale Anteil von
04-12- (grau gestrichelt) fiir verschiedene Partikeldurchmesser (b).

angepassten Kalibration mit Hilfe der T-Matrix-Methode bestimmt werden kénnen (Borr-
mann et al., 2000). Diese wurde in dieser Arbeit nicht angewendet, da hauptsachlich Fliis-

sigwolken beprobt wurden.

Die gemessene Spannung beider Detektoren wird tiber zwei Verstarkerstufen und einen
Analog zu Digital (A/D)-Wandler von der Instrumentenelektronik als A/D-Wert zwischen 0
und 32696 abgespeichert. Dabei konnen die A/D-Werte den entsprechenden Verstarkerstu-
fen zugeordnet werden. Die Werte zwischen 0 und 16384 stammen von der Verstarkerstufe
fiir kleine Partikel (VS1) und entsprechen einer Spannung von 0 bis 2 V. Der Ubergang von
VS1 zur Verstérkerstufe fiir grof3e Partikel (VS2) héngt von der Kalibration ab und liegt bei
ungefihr 20 um. Alle grofieren A/D-Werte werden (VS2) zugeschrieben und entsprechen
einer Spannung von 0 bis 16 V. Durch den Einsatz mehrerer Verstirkerstufen kénnen insbe-

sondere kleine Partikel mit vergleichsweise niedrigen und stark variablen Spannungen auf

31



3 Messtechnik: Grundlagen und Methoden

einen groflen A/D-Wertebereich hochaufgelost abgebildet werden. VS1 iiberlappt mit den
ersten 2048 A/D-Werten von VS2 und die Auswirkungen werden in Unterabschnitt 4.1.1
diskutiert.

Notwendige Daten zur Berechnung der Groflenverteilung werden wihrend einer Messung
in finf Dateien, bei einer Aktualisierungsrate von 25ns, abgespeichert. Die Particle-by-
Particle-Datei (PbP-Datei) mit der Endung ,scat.bin” ist das Herzstiick und speichert die
A/D-Werte des Qualifizierungs- und Signaldetektors, die anliegenden Detektorbordspan-
nungen, die Transitzeit in einem Vielfachen der Aktualisierungsrate, den Zeitstempel, die
Summe aller Spannungen des Signaldetektors und die Zeit vom Beginn der Partikelaufzeich-
nung bis zur gemessenen Maximalspannung. Aus diesen Gréfen lassen sich alle Korrektu-
ren und mikrophysikalischen Parameter bestimmen. Uber die Betriebsparameter-Datei (im
Englischen housekeeping), in der alle Laser- und Bordspannungen dokumentiert sind, wird
die erwartete Lichtintensitit angepasst, falls die anliegenden Detektorbordspannungen der
PbP-Datei vom eingestellten Soll-Wert abweichen. Zusatzlich werden die kompletten Si-
gnalverldufe von ausgewihlten Partikeln in binédre Signal- und Qualifizierungsdateien ge-

speichert und eine Log-Datei erstellt.

Im ersten Schritt werden aus den Rohdaten der PbP-Datei zwei zusitzliche Dateien mit-
hilfe eines von SPEC gestellten MATLAB-Skripts erstellt. Die ,,scatPBP.bin“-Datei enthélt
alle Messereignisse pro Zeile, damit die Partikel in einer Nachprozessierung leicht zugéing-
lich sind. Gleichzeitig wird eine ,scatPBPindex.bin“-Datei erstellt, die eine Zeitindexierung
der in der ,scatPBP.bin“-Datei enthaltenen Zeilen angibt. Anschliefend werden im zweiten
Schritt die Messereignisse tiber Korrekturen gefiltert und aus den validierten Partikeln eine

Groflenverteilung bestimmt.

Die Partikel werden anhand ihrer maximalen Signalspannung in festgelegte Groflenberei-
che einsortiert. Die Spannungen der Gréflenbereiche werden in einer Kalibration bestimmt
und stellen festgelegte Grenzen des 04_15- dar. Aus der in einem festgelegten Zeitintervall
At detektierten Partikelanzahl a; im Groflenbereich i lasst sich die Teilchenkonzentration

N; des jeweiligen Grofienbereichs durch

_ai(Ar)
T V(A

(3.3)

bestimmen. Wobei V(At) das in At untersuchte Messvolumen darstellt. Das Messvolumen
ergibt sich aus der Geschwindigkeit des Luftstroms durch den Laserstrahl der FCDP und der
durch das Tiefenschiarfekriterium eingestellten effektiven Messflache. Die effektive Mess-
flache der FCDP wird in Unterabschnitt 4.1.2 charakterisiert.
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Die berechneten Teilchenkonzentrationen N; stellen die gemessene Grolenverteilung dar
und werden iiblicherweise auf die Breite des Grof3enbereichs oder das logarithmische Ver-
héltnis der Gré3enbereichsgrenzen normiert. Letztere hat den Vorteil, dass die Einheit unbe-
rithrt bleibt und der Normierungsfaktor bei unterschiedlichen Gréflenbereichsbreiten deut-
lich weniger voneinander abweicht. Dies fiihrt zu einer Vergleichbarkeit von verschiedenen
Instrumenten mit teils deutlich abweichenden Gré3enbereichsbreiten. Die gangige Normie-

rung ist folgendermaflen definiert:

dN(D) N; __N (3.4)
.= L X - Di 0 ’ '
dlogD, " logDi, —logDiu  log(Be)

mit den unteren und oberen Grofienbereichsgrenzen D;,, und D, und dem mittleren Parti-
keldurchmesser D; des jeweiligen Groflenbereichs i. Fir die Normierung ist sowohl der na-
turliche Logarithmus als auch der Logarithmus zur Basis 10 gebrauchlich. In dieser Arbeit
wird ausschlieflich Letzterer verwendet. Die Grof3enverteilung ist der Ausgangspunkt zur

Bestimmung aller daraus abgeleiteten mikrophysikalischen Parameter in Abschnitt 3.4.

3.2.4 Messartefakte und Unsicherheiten

Wiéhrend einer Messung konnen instrumentenspezifische Messartefakte auftreten, die ei-
ne korrekte Gréflenbestimmung erschweren und falsche Ergebnisse liefern. Um einer ver-
falschten Messung vorzubeugen, werden die Partikel mithilfe der gewonnenen Rohdaten
validiert. Die Validierung besteht aus einer Reihe von Korrekturen, die auftretende Messar-
tefakte herausfiltern. Im Folgenden werden mogliche Messartefakte in Bezug auf die FCDP

und die in dieser Arbeit angewendete Korrektur vorgestellt.

Shattering

Als Shattering wird das Zerplatzen von groflen Partikeln an den Instrumentenarmen be-
zeichnet. Die zerplatzten Partikel gelangen in das Messvolumen und generieren eine kiinst-
liche Erhéhung der Teilchenkonzentration mit einer Uberschitzung von kleinen Partikeln
und einer Unterschiatzung von grofien Partikeln. Dieser Effekt stammt vom rein physi-
schen Auftreffen der Partikel auf die Instrumentenarme oder von den starken Scherwin-
den, welche durch das Instrumentengehiuse generiert werden (Korolev und Isaac, 2005).
Insbesondere grof3e Eispartikel konnen einen stark ausgepréigten Shattering-Effekt bewir-
ken und zu einer Uberschitzung von bis zu einem Faktor von finf in natirlichen Zirren
fithren, beispielsweise in Anvilzirren von Gewitterwolken (Field et al., 2003). Uber den zeit-
lichen Abstand zweier aufeinanderfolgenden Partikel, auch Interarrivaltime (IAT) genannt,
wird der Shattering-Effekt korrigiert. Hierzu werden die zerbrochenen Partikel iiber einen
Minimum-IAT-Schwellwert herausgefiltert (Field et al., 2006). Field et al. (2003) haben ge-
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Abbildung 3.5: Schematische Darstellung der erweiterten (a) und klassischen (b) Koinzi-
denz.

zeigt, dass die Verteilung der IAT-Werte von Wolken, die Shattering produzieren, durch zwei
iiberlappende Poisson-Verteilungen beschrieben werden kann. Der IAT-Schwellwert wird
itber den Schnittpunkt der Poisson-Verteilungen bestimmt. Dieser Ansatz funktioniert fiir
Wolken mit geringer Dichte unterhalb von ungefihr 10 cm™3, aber stof3t an seine Grenzen
fur dichte tiefe Wolken, da der mittlere Abstand natiirlicher Wolkenpartikel dem Abstand
der zerplatzen Partikel dhnelt. Die in dieser Arbeit untersuchten Luftmassen beinhalten
Mischphasenwolken mit grofien Eispartikeln und relativ hohen Teilchenkonzentrationen
>300 cm ™3, sowie Eisniederschlag mit Teilchenkonzentrationen <2 cm~3, Laut Korolev et
al. (2013a) ist davon auszugehen, dass der Beitrag von Shattering in Mischphasenwolken
zur Teilchenkonzentration eher gering ist. Die verwendete FCDP hat speziell konstruier-
te Armspitzen, die den Shattering-Effekt groftenteils eliminieren (Korolev et al., 2013b).
Um mogliche Einfliisse wihrend Eisniederschlag zu beriicksichtigen, wird in dieser Arbeit
eine Shattering-Korrektur mithilfe der von SPEC gestellten Software durchgefiihrt. Die dar-
in enthaltene adaptive2-Methode filtert die in einer Sekunde aufgezeichneten Partikel und
passt sich der gemessenen Teilchenkonzentration an. Der Maximum-IAT-Schwellwert ist
dabei auf 625 ps festgelegt und entspricht einem Partikelabstand von ungefihr 6 cm. Der
Minimum-IAT-Schwellwert passt sich iterativ an die IAT-Verteilung an. Dadurch ist ge-
wiahrleistet, dass im homogenen Fall ohne nennenswerten Einfluss von Shattering die Teil-
chenkonzentration unverandert bleibt und im Fall von Shattering bei Eisniederschlag eine

angepasste Korrektur pro Sekunde durchgefithrt wird.

Koinzidenz
Koinzidenz bezeichnet das gleichzeitige Vorhandensein von mehreren Partikeln im Messvo-

lumen und tritt beim Vorgangermodell CDP verstérkt bei hohen Teilchenkonzentrationen

(>100 cm™?) auf (Lance et al., 2010). Die Koinzidenz wird in einen klassischen Anteil mit
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Partikeln innerhalb des Messvolumens und einen erweiterten Anteil mit Einfliissen von
Partikeln auflerhalb des Messvolumens aufgeteilt, siehe Abb. 3.5 (Lance, 2012). Die Auswir-
kungen auf die klassische Koinzidenz und insbesondere der Zusammenhang zur Geschwin-
digkeit der verarbeitenden Elektronik wurden bereits im Vorgéngermodell FSSP diskutiert
(Dye und Baumgardner, 1984; Baumgardner et al., 1985). Bei Untersuchungen mit dem Vor-
giangermodell CDP, welches eine langsamere verarbeitende Elektronik besitzt, konnte ge-
zeigt werden, dass der Einfluss der klassischen Koinzidenz deutlich geringer ist als die er-
weiterte Koinzidenz (Lance et al., 2010). Lance (2012) hat eine Unterschiatzung der Teilchen-
konzentration von mindestens 27 % (44 %) und gleichzeitiger Uberschitzung der Gréflenbe-
stimmung von 20 bis 30 % bei einer Teilchenkonzentration von 500 cm™> (1000 cm ™) durch
die erweiterte Koinzidenz nachgewiesen, welche durch eine Lochblende vor dem Signalde-
tektor fast vollkommen aufgehoben werden kann. Die FCDP mit eingebauter Lochblende,
siehe Abb. 3.3, und einer schnell verarbeitenden Elektronik ist stark resistent gegeniiber
der klassischen und erweiterten Koinzidenz. Trotzdem wird in dieser Arbeit eine zusétzli-
che Koinzidenz-Korrektur durchgefiihrt, die unplausible Partikel iber die sogenannte Tran-
sitzeit herausfiltert. Aus der gemessenen Spannung und daraus abgeleiteten Partikelgrofie
wird bei gegebener Partikelgeschwindigkeit eine theoretische Transitzeit berechnet. Falls
die gemessene Transitzeit 120 % der theoretischen Transitzeit iiberschreitet, wird eine un-

natiirliche Verlingerung durch Koinzidenz angenommen und das Partikel verworfen.

Signalsymmetrie

In dieser Arbeit werden ausschlief3lich Fliissig- und Mischphasenwolken untersucht, bei
denen angenommen wird, dass Wolkenpartikel kleiner als 50 um als Wassertropfen vor-
liegen und aufgrund der Oberflichenspannung mit einer idealen Sphére beschrieben wer-
den konnen (Pruppacher und Klett, 2010; Vargas und Feo, 2011; Spanu et al., 2020). Diese
Symmetrie spiegelt sich in der gemessenen Spannungskurve, die aus der symmetrischen
Verteilung des gestreuten Lichts resultiert, wider und weist bei Abweichungen auf asphéa-
rische Aerosolpartikel oder Koinzidenz hin. Zur Unterscheidung wird die Symmetrie aus
dem Verhéltnis der Zeit der Partikelaufzeichnung zur gemessenen Maximalspannung und
der Transitzeit bestimmt. Fir symmetrische Spannungskurven nimmt das Verhiltnis den
Wert 0,5 an und Abweichungen kennzeichnen asymmetrische Partikel. Hier soll angemerkt
werden, dass sich die Spannungskurve direkt aus der Symmetrie des differenziellen Streu-
querschnitts zwischen 4 und 12° ableitet und auf einer idealisierten Mie-Losung basiert.
Diese geht von einer gleichméfligen Intensitatsverteilung oder idealen Gaufiverteilung des
einfallenden Laserlichts aus, welches in der Realitat von dieser Annahme abweicht und dar-
aus eine Asymmetrie entsteht. Auch elektrisches Rauschen der Bauteile kann einen Einfluss
auf das Symmetrie-Verhéltnis haben, somit kénnen lediglich starke Abweichungen eindeu-

tig als asymmetrische Partikel oder Koinzidenz identifiziert werden.
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CAUTION: OPTICAL FIBER |
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Abbildung 3.6: 2D-S Aufbau mit Strahlengang des vertikalen Schattenbilddetektors.

Zusitzlich zu den angewendeten Filtermethoden gibt es Unsicherheiten aufgrund externer
Fehlerquellen, die teilweise durch eine sorgfiltige Handhabung im Messbetrieb minimiert
werden konnen. Insbesondere leichte Verunreinigungen an den optischen Fenstern der Ar-
me fithren zu einer verminderten Laserintensitat und bewirken eine systematische Unter-
schétzung der Partikelgrofle. Eine konstante Reinigung der optischen Fenster vor jedem
Flug beugt dieser Symptomatik vor. Um die Limitierungen aufgrund der beschriebenen Un-
sicherheiten zu quantifizieren, miissen alle méglichen Fehlerquellen im Zuge einer ausfiihr-

lichen Charakterisierung, welche in Abschnitt 4.1 vorgestellt wird, untersucht werden.

3.3 Der Schattenbilddetektor 2D-S

Das Messinstrument Two-Dimensional Stereo (2D-S) (Lawson et al., 2006) von SPEC ge-
hort zu der Klasse der Schattenbilddetektoren und misst zusétzlich zur Gréfie und Anzahl
die Form der Wolkenpartikel. Die Form der Partikel ist insbesondere in der Klassifizierung
von Eispartikeln ein wesentlicher Bestandteil, der sich makroskopisch auf die Strahlungsbi-
lanz der Wolken und dadurch auf die globalen Klimamodelle auswirkt. Die 2D-S besteht aus
zwei unabhéngigen Schattenbilddetektoren, die senkrecht zueinander ausgerichtet sind und
einen sich uiberschneidenden Anteil der Messvolumina formen. Dadurch konnen Partikel,
die von beiden Detektoren erfasst werden, auf ihre dreidimensionale Struktur hin unter-
sucht werden. Beide Schattenbilddetektoren sind identisch und basieren auf dem Konzept
von Knollenberg (1970).

36



Der Schattenbilddetektor 2D-S

3.3.1 Detektoraufbau

Der Innenraum der 2D-S ist in Abb. 3.6 dargestellt. Die 2D-S hat ein Hauptgehéuse, in dem
sich die Stromsteuerung, die Photodiodenreihe mit zugehérigen Mikrocontrollern, die op-
tischen Elemente, die verwendeten Laser mit einer Wellenlange von 785 nm und das Da-
tenerfassungssystem befinden. Der vordere dufiere Bereich besteht aus den Messarmen des
horizontalen und vertikalen Schattenbilddetektors mit je einem Sende- und Empfingerarm.
In jeder Armspitze befindet sich eine Heizung, um Vereisungen wihrend des Betriebs ent-

gegenzuwirken.

3.3.2 Funktionsprinzip

Der vertikale und der horizontale Schatten-
bilddetektor sind voneinander unabhingige
identische Einheiten, die hochauflosend Inten-
sititsverteilungen abbilden kdnnen. Das iiber
den Sendearm geleitete Laserlicht beleuch-
tet die von den beiden Armen aufgespannte
Detektionsfldche. Sobald Partikel vom Laser-

licht erfasst werden, wird das Licht an den
Randern der Partikel gemifl dem Huygens-
Fresnelschen Prinzip der Wellenoptik gebeugt Abbildung 3.7: Projektion des dreidimensio-
(Huygens, 1912). Der Strahlengang des Lasers nalen Partikels (I) und Koordinatensystems (II).
ist in Abb. 3.6 skizziert. Das vorwiegend ge-

beugte Licht wird tiber einen Spiegel auf eine achromatische Linse im Empfiangerarm re-
flektiert, welche das Licht tiber eine zweite achromatische Linse und Spiegel auf ein 90°-
Prisma in der horizontalen Einheit fokussiert. In der vertikalen Einheit ist stattdessen ein
Amici-Prisma verbaut, welches das Bild zusatzlich zur 90° Reflexion invertiert, damit sich
das Messvolumen beider Einheiten auf der Photodiodenreihe tiberschneidet. Ausgehend
von den Prismen wird das Licht {iber einen weiteren Spiegel auf die Photodiodenreihe ge-
worfen. Der Aufbau beider Linsen entspricht einem Kepler-Teleskop und bildet alle Partikel

aus der Objektebene der ersten Linse, welche sich ungefihr in der Mitte zwischen den Ar-

men befindet, scharf auf die Photodiodenreihe mit einer Verfiinffachung der Grofie ab.

Alle Partikel, die den Laserstrahl nicht exakt in der Objektebene passieren, werden iiber
ihr entsprechendes Beugungsbild vergrofert detektiert. In Abb. 3.7 ist die Vorgehenswei-
se und das Koordinatensystem zur Berechnung des Beugungsbildes skizziert. Eine lichtun-

durchlissige 2D-Projektion senkrecht zur Laserstrahlrichtung stellt eine gute Naherung des

37



3 Messtechnik: Grundlagen und Methoden

dreidimensionalen Partikels dar, und dessen Beugungsbild im Punkt Q wird fiir eine ebene
Welle nach Korolev et al. (1991) berechnet. Das Beugungsbild der Kreisfliche ist grofie-
nunabhéngig, daher werden zur Beschreibung die dimensionslosen Koordinaten ¢ und Zy

eingefiihrt,

(3.5)

wobei R den Radius der urspriinglichen projizierten Kreisflaiche und r den Radius des Beu-
gungsbildes im Abstand Z darstellt.
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Abbildung 3.8: Beugungsbild einer lichtundurchldssigen Kreisfliche in Z;-¢-Koordinaten
(a) und die daraus abgeleitete groflenabhdngige Detektierbarkeit fiir die 2D-S (b). Quelle:
adaptiert aus Vaillant de Guélis et al. (2019).
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Beugungsbild Abbildung

50 um

‘ 42,5 pm

} &6=15um

—

Photodiodenreihe

Abbildung 3.9: Generierung der gemessenen Abbildung iiber Abtastung des Beugungsbil-
des.

Untersuchungen von Vaillant de Guélis et al. (2019) in Abb. 3.8a zeigen die Ausbildung des
in Unterabschnitt 3.1.2 erwihnten Poissonflecks. Bereits kleine Abstande Z;=0,15 von der
Objektebene verursachen eine Vergroflerung von 10 % des Partikeldurchmessers und mit zu-
nehmendem Z; vergroflert sich insbesondere der Poissonfleck. Die Photodioden der 2D-S
werden aktiviert, sobald die Diodenspannung einen Schwellwert unterschreitet, welcher im
Idealfall 50 % der urspriinglichen Lichtintensitat darstellt. Ab dem maximalen Abstand Z, .«
ist die Abschattung zu schwach und die Detektion des Partikels unméglich. Daher wird Z .«
auch als Tiefenschirfe oder depth of field (DOF) bezeichnet. Die damit verbundene Gréf3en-
abhangigkeit des Messvolumens wurde von Korolev et al. (1998) fiir Schattenbilddetektoren
diskutiert und ist in Abb. 3.8b dargestellt. Partikel mit D kleiner als 109 um sind nicht im ge-
samten Armabstand der 2D-S messbar und werden fast ausschlief3lich mit Poissonfleck und
vergroflertem Radius detektiert. Fiir grofiere Partikel ab 800 um ist das Linsensystem besser
geeignet, wobei weiterhin eine Vergréflerung der Partikel um bis zu 10 % méglich ist. Ohne

detektierbaren Poissonfleck kann die Vergrofierung nicht genauer quantifiziert werden.

Um ein zweidimensionales Bild aus der eindimensionalen Photodiodenreihe zu generie-
ren, wird das Beugungsbild im Verlauf des Partikeldurchgangs abgetastet, siche Abb. 3.9
(Knollenberg, 1970). Die Abtastrate ist proportional zum Vielfachen der relativen Partikel-
geschwindigkeit (PAS von probe air speed) durch das Messvolumen und ist so eingestellt,
dass ein von einer Photodiode erzeugtes Pixel einer Flache mit gleicher Kantenldange ent-
spricht. Jede einzelne Photodiode hat eine Dimension von 50 pm x 42,5 um und ist mit einem
Abstand von 15 pum zur Néchsten auf der Photodiodenreihe platziert. Daraus ergibt sich eine
Gesamtlange der Photodiodenreihe von 7,35 mm. Da das Beugungsbild mit einer Verfinf-
fachung auf die Photodiodenreihe abgebildet wird, entspricht jede Photodiode oder auch
Pixel einer Partikelgroflie von ungefahr 10 pm. Die gemessene Abbildung des Beugungsbil-

des stellt die Grundlage zur Bestimmung aller weiteren Partikeleigenschaften dar.
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Abbildung 3.10: Durchmesser der Abbildung einer idealen Sphdre (a) und eines verformten
Wassertropfens (b).

3.3.3 Bestimmung der Grof3enverteilung

Zur Grofleneinteilung wird aus den gewonnenen Abbildungen der Partikeldurchmesser D
bestimmt. In Abb. 3.10 sind alle Moglichkeiten zur Bestimmung von D fiir sphérische Par-
tikel aufgezeigt. Der Durchmesser in x-Richtung (Dy) ist parallel zur Photodiodenreihe und
unterliegt keinen Einfliissen der PAS, da wihrend der Messung die PAS-Komponente par-
allel zur Flugrichtung (y-Richtung) je nach Fluggeschwindigkeit deutlich gréfer ist und
der senkrechte Anteil vernachléssigt werden kann. Daher ist Dy die bevorzugte Wahl fir
die Kalibrierung der Pixelauflosung in Unterabschnitt 4.2.1. Alle anderen Methoden unter-
liegen einer Uber- oder Unterschitzung des Durchmessers aufgrund von gestreckten oder
gestauchten Abbildungen, die durch eine Abweichung der PAS zur Abtastrate entstehen.
Korrekte Durchmesser konnen daher erst nach angewandter Bildkorrektur angegeben wer-
den, siehe Unterabschnitt 3.3.4. Der flicheniquivalente Durchmesser (Dy) ist insbesondere
fiir fokussierte fliissige Tropfen grofler als 500 pm geeignet, da diese aufgrund von Kom-
pression Verformungen aufweisen, die von der idealen Sphére abweichen (Pruppacher und
Beard, 1970; Vargas und Feo, 2011; Sor und Garcia-Magarifio, 2015; Spanu et al., 2020). Die
Methoden iiber die reine Flugrichtung (Dy) oder das Mittel (Dyy) werden der Vollstindigkeit

halber hier gezeigt, finden in der Praxis aber keine Anwendung.

In dieser Arbeit wird fiir sphérische Partikel der iiber den Abstand Z zuriickgerechnete
Durchmesser (D7) nach Korolev (2007b) verwendet. Die Berechnung nutzt das Verhaltnis
Dspot/Dedge aus Abb. 3.8a und ermittelt Z; aus Gleichung 3.5 mit zugehdrigem Vergréfie-
rungsfaktor aus der Nachschlagetabelle in Korolev (ebd.). Letztlich kann iber Dg,o auf

den von der Messung unbeeinflussten Partikeldurchmesser Dz in der Objektebene zuriick-
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Abbildung 3.12: Beugungsbilder und ihre vergriferten Abbildungen eines siulenartigen
Partikels (400 um x 150 um) fiir verschiedene Z,.

gerechnet werden. Diese Methode wird allgemein auch als Korolev-Korrektur bezeichnet

und verhindert die systematische Uberschitzung der Partikelgrof3e aufgrund der Lichtbeu-

gung.

Die Grofleneinteilung von Eispartikeln ist wegen der
vielen unterschiedlichen Formen deutlich schwie-
riger als im sphérischen Fall. In Abb. 3.11 stellen
die zugehorigen Dy und Dp,x die verallgemeinerte
Grenzfallbeschreibung eines Eispartikels dar. Beide
Durchmesser sind formunabhéngig ermittelbar, wo-
bei jede Form idealerweise iiber ihre eigenen Pa-
rameter definiert ist, beispielsweise mit Linge und
Breite bei einem sdulenartigen Partikel. Eine for-
munabhéngige Beschreibung ist ungenauer, aber hat
den Vorteil, dass eine einheitliche Grofenverteilung
aller Eisformen angegeben werden kann. Dr leitet
aus der abgeschatteten Flache den Durchmesser ei-

ner aquivalenten Kreisfliche ab und beschreibt das

-
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-
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Abbildung 3.11: Durchmesser eines
unfokussierten sdulenartigen Eisparti-
kels.

Volumen des Partikels adidquat, unterschitzt jedoch die raumliche Ausbreitung, je nach

Form, deutlich. Wohingegen Dp,y die raumliche Ausbreitung hinreichend widerspiegelt

und das Volumen deutlich iiberschitzt. Da die rdumliche Ausbreitung insbesondere eine

wichtige Grofie fiir Strahlungstransportrechungen darstellt, wird in Modellen und in dieser

Arbeit Dy, verwendet.

Eispartikel unterliegen der Lichtbeugung und haben je nach Form und Orientierung eine

andere Projektion und dementsprechend ein stark variables Beugungsbild. Die in Abb. 3.12

gezeigten Beugungsbilder eines sidulenartigen Partikels konnen bei grofieren Abstdnden
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Abbildung 3.13: Methoden zur Bestimmung des Messvolumens iiber die teilweise ange-
passten Photodiodenreihenlingen Leg, L und L.

auch als Sphére missinterpretiert werden. Es liegt wie im sphérischen Fall eine systema-
tische Uberschétzung vor, da sich Dy fiir alle Formen und steigendem Z; vergrofiert oder
sogar in zwei Partikel aufspalten kann. Somit unterliegen Eispartikel einer gréfieren syste-
matischen Ungenauigkeit, welche insbesondere fiir Partikel kleiner als 200 pum eine Uber-

schitzung bis zu 200 % aufweisen kann (O’Shea et al., 2021).

Die Teilchenkonzentration wird wie in Gleichung 3.3 und Gleichung 3.4 berechnet. Das
Messvolumen ergibt sich aus der Photodiodenlange, der PAS und dem DOF und ist damit,
anders als bei der FCDP, groflenabhéngig. Somit haben alle Partikel kleiner als 109 pm ein
kleineres Messvolumen aufgrund ihrer limitierten Detektierbarkeit. Alle grof3eren Partikel
konnen im Abstand zwischen den Armen von 6,2 cm gemessen werden und weisen daher
ein konstantes Messvolumen auf. Das angepasste Messvolumen fiir kleinere Partikel wird
DOF-Korrektur genannt und kann fiir Eispartikel als Grenze der maximal moglichen De-
tektierbarkeit angesehen werden. Je starker die Form der Eispartikel vom sphéarischen Fall
abweicht, desto niedriger fallt das zugehorige DOF aus. Daraus folgt eine leichte Unterschat-
zung der Teilchenkonzentration fiir kleine Eispartikel. In dieser Arbeit werden Eispartikel
erst ab einem Durchmesser von ungefahr 100 pm als solche erkannt und fallen daher in den
Bereich des konstanten Messvolumens. Das macht die DOF-Korrektur fiir Eispartikel ob-
solet. Die Grofleneinteilung in die jeweiligen Groflenbereiche erfolgt im sphérischen Fall
mittels Dz und fir Eispartikel iiber Dy.x. Die feinste Aufteilung der Groflenbereiche ist
durch die effektive Pixelauflosung festgelegt, welche in Unterabschnitt 4.1.1 experimentell

bestimmt wird.

Basierend auf dem Umgang mit Randpartikeln, welche nur teilweise abgebildet sind, wird
das Messvolumen zusétzlich angepasst, siehe Abb. 3.13. Die All-In-Methode nutzt aus-
schliefllich vollstdndig abgebildete Partikel und verwirft alle Randpartikel. Dadurch wird
die Partikelstatistik grofler Partikel reduziert. Zum Ausgleich wird eine effektive Photodi-
odenreihenlange L.g nach Knollenberg (1970) eingefiihrt,
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Legr = (m - 1)Ares - D, (3.6)

wobei m die Photodiodenanzahl und A die effektive Pixelauflosung der Photodiode ist. Le
beriicksichtigt, dass groflere Partikel statistisch haufiger als Randpartikel auftreten und ver-
worfen werden. Die Verkleinerung des Messvolumens durch L.g bewirkt eine zunehmende
Vergroflerung der Teilchenkonzentration in Gleichung 3.3 mit ansteigender Partikelgrofle.
Die All-In-Methode tiberschatzt zunehmend N; fiir konvergierende D zur Photodiodenrei-
henlédnge L nahe dem oberen Messspektrum. Insbesondere Eispartikel konnen mit dieser
Methode am genauesten charakterisiert werden, da Eis-Randpartikel keiner vorhersagba-
ren raumlichen Ausbreitung folgen und daher Riickschliisse vom gemessenen Bruchteil des
Partikels auf das gesamte Partikel unméglich sind. Die Center-In-Methode ist fiir spharische
Partikel ausgelegt und beriicksichtigt runde Randpartikel, bei denen der Kreismittelpunkt
innerhalb der Abbildung liegt. Das Messvolumen bleibt in diesem Fall unverandert. Die Re-
constructed-Methode kann ausschliefilich fiir sphérische Partikel angewendet werden und
beinhaltet eine kiinstliche Vergrofierung der Photodiodenreihenlange Lie., basierend auf
den geometrischen Uberlegungen in Heymsfield und Parrish (1978). In dieser Arbeit findet
die All-In-Methode durchgingig Anwendung, da die Partikelstatistik in tiefen Wolken ver-
gleichsweise hoch ist und Eispartikel gemessen wurden. Um die Vergleichbarkeit der Mes-
sungen zu gewahrleisten, wird auch bei Messungen ohne Eispartikel die All-In-Methode

verwendet.

3.3.4 Messartefakte und Unsicherheiten

Auf dem Weg zwischen Eintreten des Partikels in den Laserstrahl bis zur Generierung der
Abbildung koénnen verschiedene Messartefakte und Unsicherheiten auftreten, welche im

Folgenden skizziert und diskutiert werden.

Shattering

In Abb. 3.14 sind gemessene Shattering-Ereignisse von Regentropfen abgebildet. Die Re-
gentropfen zerplatzen durch den Aufprall an den Armen und passieren den Laserstrahl.
Diese Ereignisse werden mittels, aus den Abbildungen abgeleiteten, Parameter in Unterab-
schnitt 4.2.4 herausgefiltert. Die 2D-S besitzt spezielle Armspitzen dhnlich der FCDP zur
Reduktion von Shattering (Korolev et al., 2013a). Zusétzlich wird eine IAT-Korrektur, wie
bereits in Unterabschnitt 3.2.4 beschrieben, angewendet. Die 2D-S misst Zeit mittels Ticks.
Fiir eine PAS von 100 m s~! entspricht ein Tick ungefihr 100 ns. Die mittlere freie Weglinge
zwischen den Wolkenpartikeln lasst sich nach Pruppacher und Klett (2010) berechnen. Eine
typische Teilchenkonzentration von 100 bis 200 cm ™2 entspricht einer freien Weglinge von

ungefihr 1 mm, liegt somit im Bereich der Laserstrahlbreite und kann von der IAT erfasst
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Abbildung 3.14: 2D-S Shattering Abbildungen.

a) b)
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Abbildung 3.15: 2D-S Koinzidenz Abbildungen (a) und 2D-S Stereo Regentropfen in Ob-
Jjektebene (b).

werden. Um den Shattering-Effekt zu korrigieren, wird dhnlich wie in Field et al. (2006) eine
untere IAT Grenze von 50 Ticks oder ungefihr 5,7 - 107 s angewendet. Dies gewihrleistet,
dass abnormale Ereignisse wie Shattering oder oszillierende Diodenfehler herausgefiltert

werden.

Koinzidenz

Die in Abb. 3.15a gezeigte Koinzidenz-Messung der 2D-S wird tiber Bildparameter heraus-
gefiltert und kann separat analysiert werden. In Schattenbilddetektoren wird bei einer Ko-
inzidenz zweier Partikel parallel zum Laserstrahl automatisch der grofiere abgebildet. Erst
wenn die Partikel gleichzeitig versetzt den Laserstrahl passieren, wird Koinzidenz detek-
tiert. Aufgrund des DOF sind kleine Partikel nur in einem kleinen Messvolumen detektierbar
und die mittlere freie Weglange der Partikel ist deutlich grof3er als die mogliche Auflosung
von ungefihr 10 pm. Das Auftreten von Koinzidenz ist unwahrscheinlich und liegt in den
untersuchten Fliigen bei unter 0,01 % der zuvor von Messartefakten bereinigten Menge an

Abbildungen. Fiir die Abschiatzung wurde eine stichprobenartige Untersuchung von Mess-
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a)  7=0.8 mm; D=45 ym; TAS=100ms;t=04 s  b)

i\ f
|

1.2 I |
I [
— /
o 1y E: .|
N P
g08
o [
{ =
06 | f
g l -
(=) W i &
» 0.4r \ I l f B
/ ——
\.\ : \ 1 C':- a
i S
iy
vy
0 . .
0 0.5 1 1.5 2
Time (us)

Abbildung 3.16: Verzogerter Signalverlauf einer 45 um Sphdre im Abstand 0,8 mm zur
Objektebene bei einer Fluggeschwindigkeit von 100ms™! und einer Ansprechzeit von 0,4 s
(a) aus Strapp et al. (2001) und daraus resultierende 2D-S-Abbildungen (b).

fligen mit hohen Ny herangezogen. Daher werden 2D-S-Koinzidenz-Messungen in dieser

Arbeit nicht weiter beriicksichtigt.

Ubergang von 3D zu 2D

Der in Abb. 3.15b gezeigte Wassertropfen wurde von beiden Schattendetektoren gleichzei-
tig gemessen und liegt somit fokussiert in der Mitte des Messvolumens. Nach Gleichung 3.5
diirfte es keinen detektierbaren Poissonfleck geben, allerdings wird ein &hnlicher Fleck
detektiert. Die Beschreibung des Beugungsbildes, ausgehend von einer lichtundurchlassi-
gen 2D-Projektion, senkrecht zur Laserstrahlrichtung ist als Ndherung hilfreich, aber birgt
Nachteile. Ein Wassertropfen ist lichtdurchldssig und geradlinige Lichtstrahlen durch den
Bereich nahe dem Mittelpunkt transmittieren und generieren insbesondere fiir Partikel gro-
Ber als 500 um einen Lichtfleck, der falschlicherweise als Poissonfleck missinterpretiert wer-
den kann. Dies fiihrt bei Anwendung der Korolev-Korrektur zu einer systematischen Unter-
schatzung grofierer fokussierter Wassertropfen. Die Dreidimensionalitéit von einem Eispar-
tikel fithrt durch seine Orientierung zu unterschiedlichsten 2D-Projektionen fiir dasselbe
Partikel. Die Naherung einer undurchlissigen 2D-Projektion wurde fiir diesen Fall noch
nicht hinreichend untersucht und es ist davon auszugehen, dass die Naherung fiir komple-

xere Eisstrukturen zunehmend abweicht.

Ansprechzeit der Photodioden

Idealerweise wird eine Photodiode aktiviert, sobald ein Schwellwert von 50 % Abschattung
tiberschritten wird. Tritt bei der Aktivierung eine zeitliche Verzégerung auf, wird das Beu-

gungsbild mit einer Neigung abgebildet. Die theoretischen Berechnungen in Abb. 3.16a zei-
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Abbildung 3.17: Fehlerhafte Abbildungen durch Diodenfehler.

gen eine verminderte Auflosung und deutlich niedrigere Abschattungsgrade, die mit er-
hohter PAS eine Abnahme des Messvolumens bewirken (Baumgardner und Korolev, 1997).
Zusatzlich unterscheiden sich die Ansprechzeiten 7 zwischen allen Photodioden und im
Vorgingermodell 2D-C (r= 0,4 bis 0,6 ps) erniedrigen diese die Zahleff